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 “Ce qui reste éternellement incompréhensible dans la nature, c’est qu’on puisse 





















Au-delà de tous débats scientifiques actuels, un constat unanime est certainement la réduction du 
couvert de glace dans l’océan Arctique, associé au réchauffement planétaire. La réduction du 
couvert de glace aura sans doute des impacts encore imprévisibles sur le milieu marin. Nous 
avons, dans ce contexte, traité des données satellitaires et des données de mesures de réalité de 
terrain de campagnes océanographiques dans la portion sud-est de la mer de Beaufort afin 
d’étudier les variabilités spatiale et temporelle de la biomasse phytoplanctonique et tenter de les 
relier aux processus physiques existants dans ce milieu. La mer de Beaufort étant fortement 
influencée par les eaux douces du fleuve Mackenzie, il était probable que les algorithmes de 
couleur de l’eau opérationnels actuels ne permettaient pas une estimation juste de la 
concentration de la chlorophylle-a (chl-a) et, par conséquent, de la production primaire qui est à 
la base de la chaîne alimentaire marine. L’analyse des données bio-optiques a confirmé cette 
hypothèse montrant une surestimation de la chl-a in situ par un facteur variant entre 3 et 5. La 
forte contribution de la matière organique colorée dissoute et des particules non-algales à 
l’absorption de la lumière apparaît comme la source principale de cette surestimation. Nous 
avons donc proposé des algorithmes adaptés ainsi que de nouveaux algorithmes utilisant deux 
rapports de bandes spectrales permettant une estimation plus précise de la chl-a dans le sud-est 
de la mer de Beaufort. Une comparaison entre des données de réalité de terrain et des images 
satellitaires a aussi montré que la réflectance normalisée à la surface de l’eau, de même que le 
rapport bleu-vert, étaient plus précis à l’aide des données du capteur SeaWiFS que de celles des 
capteurs MODIS et MERIS. 
 
Nous avons procédé à une analyse des patrons de chl-a et de température de surface pour cinq 
sous-régions géographiques dans la mer de Beaufort à l’aide de sept années de données 
satellitaires SeaWiFS et AVHRR (1998-2004). Les résultats ont montré que les variabilités 
spatiale, temporelle et interannuelle de la biomasse phytoplanctonique sont régies par plusieurs 
facteurs environnementaux affectant la stratification de la colonne d’eau, soit le forçage du vent, 
la dynamique de la glace, la température de l’air, l’ensoleillement et les courants marins. Une 
approche statistique basée sur le concept de provinces non statiques a permis de partitionner la 
mer de Beaufort en quatre provinces biophysiques distinctes, apportant un nouvel éclairage sur 
  
les propriétés biophysiques de cette mer. L'analyse des données a aussi permis de détecter une 
tendance à l'augmentation de la chl-a dans deux secteurs de la mer de Beaufort : le plateau du 
Mackenzie et la partie sud du golfe d'Amundsen.  
 
Finalement, une analyse de gradients spatiaux, effectuée à partir d’images de température de 
surface de l’eau a permis de détecter des fronts thermiques récurrents. Ces structures spatiales 
jouent un rôle majeur dans l’écosystème marin, en particulier en raison de leur impact sur le 
développement de la biomasse phytoplanctonique. Nous avons mis en évidence des nouvelles 
structures frontales sur le plateau du Mackenzie et dans la région de la polynie du cap Bathurst. 
Les nouveaux fronts détectés sont principalement reliés à des particularités bathymétriques de la 
région, à la présence du panache du fleuve Mackenzie ainsi qu’à la gyre de Beaufort.  
 
En conclusion, la réalisation de cette étude a permis de générer de nouvelles informations sur les 
interactions entre les processus physiques et biologiques, permettant ainsi de mieux appréhender 
les conséquences biogéochimiques et écologiques résultant des modifications climatiques dans la 
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The Arctic Ocean ecosystem is experiencing significant changes such as a drastic reduction in 
seasonal sea-ice cover linked to global warming. These changes are likely to modify the physics, 
biogeochemistry and ecology of this unique environment in ways that are yet to be understood. 
In this context, we processed satellite data and in situ measurements in the southeastern Beaufort 
Sea to explore the spatial and temporal variability of phytoplankton biomass and link it to 
existing physical processes in this region. The optical properties of the Beaufort Sea being under 
the influence of the Mackenzie River plume, it was likely that operational ocean color algorithms 
did not allow an accurate estimate of chlorophyll-a concentration (Chl-a) that is a key indicator 
of phytoplankton biomass and marine productivity. Analysis of bio-optical data confirmed this 
hypothesis showing an overestimation of Chl-a in situ by a factor of three to five. High 
contribution of colored dissolved organic matter and non algal particles to the blue light 
absorption appears as the source of that poor performance. We propose regionally adapted and 
new algorithms using ratio of two spectral bands allowing better accuracy estimation of Chl-a in 
the southeastern Beaufort Sea. A match-up analysis of coincident in situ data and satellite 
overpass showed that the normalized water-leaving reflectance and the blue-to-green ratio 
retrieval were more accurate for SeaWiFS data than for MODIS and MERIS data. 
 
We investigated temporal and spatial linkages between physical and biological parameters to 
infer the boundaries of biophysical areas in the Canadian Beaufort Sea. Monthly sea surface 
temperature (AVHRR) data and chlorophyll a data from SeaWiFS were collected over seven 
years in five geographical sub-regions in the Beaufort Sea (1998-2004). Results showed that the 
spatial, temporal and inter-annual variability of phytoplankton biomass are driven by several 
environmental factors affecting the stratification of the water column : wind forcing, ice 
dynamics, air temperature, irradiance and currents. A cluster analysis based on the concept of 
non-static provinces was used to define four biophysical provinces in this sea. Positive temporal 
trends were detected for Chl-a over two regions of the Beaufort Sea : the Mackenzie Shelf and 
the southern portion of Amundsen Gulf. 
 
  
Finally, an analysis of spatial gradients, using 11 years of sea surface temperature images, 
allowed the detection of recurrent thermal fronts. These spatial structures play a major role in the 
marine ecosystem, particularly because of their impact on the development of phytoplankton 
biomass. We highlighted new frontal structures on the Mackenzie Shelf and in the Cape Bathurst 
polynya area. These identified new fronts are mainly related to bathymetric features of the 
region, the presence of the Mackenzie River plume and the Beaufort Gyre.  
 
In conclusion, this study has generated new information on the interactions between physical and 
biological processes to better understand the biogeochemical and ecological consequences of 
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Cette thèse de doctorat avec un cheminement en physique de la télédétection comporte neuf 
chapitres incluant une introduction générale et une conclusion avec perspectives de recherche. Le 
coeur de la thèse est constitué des chapitres 5 à 7 qui présentent principalement deux articles de 
recherche (identifiés I et II) rédigés en anglais. Le premier article porte sur la validation des 
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1 Introduction  
 
1.1 Le contexte des changements climatiques 
 
À la suite de la mission du Fram, qui se déroula entre 1893 et 1896 dans l'océan Arctique, 
Nansen (1902), avec un siècle d’avance, souligna l’importance de l’influence des changements 
de conditions de circulation océanographique dans le bassin polaire arctique sur le climat à 
l’échelle planétaire. Les travaux de ce précurseur ont contribué non seulement au progrès de 
l’océanographie polaire mais aussi à susciter l’intérêt d'augmenter notre compréhension des 
phénomènes de changements climatiques en Arctique. 
 
Le climat de la planète est sans équivoque en voie de changement. Depuis l’avènement de l’ère 
industrielle à la fin du XVIIIe siècle, les activités humaines ont conduit à une hausse considérable 
des concentrations en dioxyde de carbone (CO2) atmosphérique, ce qui a engendré des 
perturbations climatiques et, notamment, une augmentation de la température à l’échelle du 
globe. Selon le dernier rapport des experts du GIEC (Groupe Intergouvernemental d’Étude du 
Climat, IPCC en anglais, IPCC, 2007) et selon ‘le résumé à l’intention des décideurs’ du rapport 
d’IPCC (2013), le réchauffement climatique de la planète est désormais une certitude. Un 
nombre croissant d'observations nous donne aujourd'hui une image d’ensemble d'une planète qui 
se réchauffe, reflétant la modification à la hausse du bilan radiatif à la surface de la Terre au 
cours du siècle dernier. De 1906 à 2005, la température moyenne à la surface du globe (i.e. 
moyenne de la température de l’air près de la surface du sol et de la température de surface de la 
mer) s’est accrue de 0,76 °C (IPCC, 2007). Pendant la décennie 2001-2010, la température 
moyenne à l'échelle du globe a été la plus élevée jamais enregistrée sur une décennie depuis le 
début des relevés instrumentaux (OMM, 2011). Des modèles numériques prédisent que le 
réchauffement du climat se fera ressentir en tout premier lieu dans les régions arctiques et 
subarctiques (Walsh, 1992). En effet, au cours du XXe siècle, les températures atmosphériques 
dans l'Arctique ont augmenté deux fois plus rapidement que la moyenne mondiale et pourraient 
s'accroître de +8 °C d'ici 2100 (IPCC, 2007). L'Arctique est confronté à un réchauffement plus 
intense et plus rapide que celui des régions de basse latitude, principalement à cause du 
phénomène d'amplification polaire qui s'y produit (ACIA, 2005 ; Serreze and Francis, 2006). 
2 
 
Ceci s’explique par le fait que l’énergie solaire irradiant l’Arctique se transforme directement en 
réchauffement atmosphérique alors qu'elle induit plutôt de l'évaporation aux basses latitudes. La 
couche d'atmosphère est aussi plus mince dans l'Arctique que dans les basses latitudes. De plus, 
une boucle de rétroaction existe avec le couvert de glace qui fond et laisse place à l'eau libre, 
entraînant ainsi une perte d'albédo (de 0,8 à environ 0,1). L'océan capte alors plus de chaleur que 
le couvert de glace et l'emmagasine pour une période plus longue. Une fois relâchée en hiver, 
cette chaleur va accélérer davantage la fonte de glace et la perte d'albédo, ce qui alimente le cycle 
de réchauffement. La fonte hâtive des glaces au printemps, ainsi que la formation tardive du 
couvert de glace en automne, allongent la période libre de glace (Stroeve et al., 2006). D'autres 
facteurs influencent l’étendue et l’évolution de la couverture de glace, dont la pénétration accrue 
des masses d'eau atlantique et pacifique vers l'océan Arctique. Ces facteurs provoquent 
l'accélération de cette boucle de rétroaction positive (Shimada et al., 2006 ; Polyakov et al., 
2007). Récemment, une augmentation de la vitesse de dérive de la glace de mer en Arctique, 
causée en partie par le forçage des vents, a aussi été relevée (Spreen et al., 2011 ; Kwock et al., 
2013), comme un facteur favorisant l’accélération de la fonte. 
 
L'ensemble de ces phénomènes conduit à une fonte spectaculaire de la banquise arctique 
permanente. Une perte de 15 % de sa superficie et de 53 % de son épaisseur depuis 1979 a été 
enregistrée (ACIA, 2005 ; Kwok and Rothrock, 2009 ; Cavalieri and Parkinson, 2012). De 
surcroit, une perte de la couverture de glace pluri-annuelle dans le bassin arctique a aussi été 
notée (Maslanik et al., 2007 ;  Kwok et al., 2009 ; Comiso, 2010, 2012 ; Stroeve et al., 2012). La 
faible couverture de glace mesurée en septembre 2007 a renforcé l’attention portée à l’Arctique 
en rendant plus tangible le déclin de la banquise arctique. Cet événement a fait l’objet d’une 
littérature abondante durant les dernières années (Serreze et al., 2007 ; Stroeve et al., 2011 ; 





) par le NSIDC (National Snow and Ice Data Center) (figure 1.1). Un tel rythme 
de réduction des glaces arctiques pourrait ainsi conduire à la disparition de la banquise estivale 





                 Source : National Snow and Ice Data Center 
 
Figure 1.1 - Cycle saisonnier de l’étendue de la banquise Arctique observée par satellite pour la 
période 2008-2013. La moyenne de 1981-2010 est représentée en gris. La diminution de la glace 
est plus prononcée en août et en septembre.  
 
D’autres changements environnementaux reliés au réchauffement climatique dans l'Arctique ont 
été décrits (ex. ACIA, 2005). Ainsi, l’accroissement en fréquence et en intensité des tempêtes 
atmosphériques (Manson and Solomon, 2007) pourrait amplifier les épisodes de mélange vertical 
de la colonne d’eau dans un océan ouvert libre de glace. Des modifications dans le cycle 
hydrologique (Peterson et al., 2002 ; Serreze et al., 2006), telles que l’augmentation des 
précipitations aux hautes latitudes et la fonte de la glace de mer, contribuent à augmenter les 
apports d’eau douce (Peterson et al., 2006 ; Giles et al., 2012). Les régions situées aux hautes 
latitudes sont donc plus vulnérables au phénomène de réchauffement climatique (Polyakov et al., 
2002 ; ACIA, 2005). L’addition de tous ces changements est telle que les écosystèmes arctiques 
marin et terrestre sont soumis à de fortes pressions environnementales (Moline et al., 2008 ; Post 
et al., 2009). Ainsi, une augmentation de l’exportation du carbone organique particulaire ainsi 
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qu’une amplification du couplage entre les écosystèmes pélagiques et benthiques a été démontrée 
en mer de Laptev (Lalande et al., 2009). Un déplacement des aires de répartition des 
mammifères marins a été souligné dans la mer de Bering (Grebmeier et al., 2006). Il est probable 
que des changements de régime de circulation à grande échelle participeront à la redistribution 
des espèces et favoriseront l’installation d’autres, originaires de régions tempérées, ce qui 
pourrait être néfaste pour les populations arctiques (Macdonald et al., 1999).  
 
Le réchauffement des eaux polaires affecte tout particulièrement le phytoplancton, premier 
maillon de la chaîne alimentaire marine. L’évaluation quantitative de sa répartition dans les 
océans est donc nécessaire car il est un agent responsable de la transformation du CO2 en 
carbone organique à travers la photosynthèse et son abondance affecte le développement des 
échelons trophiques supérieurs dans le milieu marin.  
 
La réduction de l’étendue et de l’épaisseur du couvert de glace de mer, ainsi que les changements 
dans la dynamique de la fonte et de la formation de la glace entraîneront une modification de la 
disponibilité de la lumière (ACIA, 2005) pour le système pélagique en plus d’accroître la durée 
de la saison de production primaire dans les mers arctiques (Arrigo and van Dijken, 2011 ; 
Arrigo et al., 2008 ; Kahru et al., 2010 ; Bélanger et al., 2012). Les quelques études menées à ce 
jour dans l’océan Arctique à l’aide de l’imagerie satellitaire, suggèrent que la production 
primaire annuelle pan-arctique a augmenté d’environ 15-18 % sur les 13 dernières années (1998 
à 2010) (Petrenko et al., 2013 ; Bélanger et al., 2012 ; Arrigo and van Dijken, 2011) (figure 1.2).  
 
Cette augmentation a été attribuée à 70 % à une saison de croissance plus longue due à une 
meilleure disponibilité de la lumière pour la photosynthèse et à 30 % à la réduction du minimum 
estival de l’étendue du couvert des glaces pluriannuelles (Arrigo et al., 2008). D'autres résultats 
montrent que les variations de productivité primaire seraient reliées à des changements des 
propriétés optiques des mers arctiques bordières (Bélanger et al., 2012). Les forçages 
environnementaux contrôlant les apports en nutriments dans la partie supérieure de la colonne 
d’eau ont aussi été proposés comme principal moteur de la production primaire dans un océan 
libre de glace (Tremblay and Gagnon, 2009). Ainsi, la stratification serait un facteur déterminant 
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         (a)       (b) 
Tiré de Bélanger et al. (2012) 
 
Figure 1.2 - Production primaire annuelle en Arctique et sa tendance. (a) Moyenne 
climatologique (1998-2008) estimée avec des données de chlorophylle de SeaWiFS. (b) 
Anomalie de la production primaire annuelle en Arctique. Une anomalie positive est observée au 
niveau des plateaux continentaux. 
 
Dans ce contexte de changement important des eaux arctiques, plusieurs programmes de 
recherche pluridisciplinaires, par exemple ArcticNet (réseau de centres d’excellence du Canada), 
CASES (Canadian Arctic Shelf Exchange Study), CFL (Circumpolar flaw lead), Malina et 
ICECAPS (Impacts of Climate Change on the Eco-systems and Chemistry of the Arctic Pacific 
Environment), ont été réalisés durant ces dix dernières années afin de mieux appréhender et 
expliquer ces changements. 
 
En 2001, le Conseil de recherche en sciences naturelles et en génie du Canada (CRSNG) a 
financé le réseau de recherche CASES pour mener une étude du plateau continental arctique 
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canadien. Notre projet de recherche s’inscrit dans le cadre de ce programme pluridisciplinaire, 
dont le but ultime est de mieux comprendre les conséquences biogéochimiques et écologiques 




La répartition, l’abondance et la productivité du phytoplancton dans l’océan Arctique constituent 
des aspects importants de l’écosystème polaire, exigeant la compréhension des processus 
physiques responsables de l’activité biologique. Cependant, ce sont des paramètres qui restent 
très peu étudiés à cause du manque d’accessibilité à l’océan Arctique et des conditions 
climatiques extrêmes dans cette région. Il existe donc un important besoin en données, 
particulièrement dans les régions côtières peu profondes du plateau continental, qui constitue à 
lui seul 30 % de la superficie du bassin arctique (CASES, 2005) et où la variabilité dans 
l’étendue, l’épaisseur ainsi que la durée du couvert de glace sont les plus prononcées. C’est aussi 
à cet endroit que les réseaux trophiques sont les plus vulnérables aux changements (Carmack and 
Wassmann, 2006). 
 
La disparition éventuelle de la banquise va conduire à la libération de l’eau sous-jacente et à sa 
mise en disponibilité pour le phytoplancton marin. Ainsi, on assisterait à un mouvement d’un 
écosystème alimenté par les algues de glace vers un écosystème alimenté par la production 
marine, ce qui affectera probablement les maillons trophiques supérieurs qui se nourrissent de ce 
phytoplancton. Suite au réchauffement climatique, la période libre de glace va augmenter et la 
stratification pourrait inhiber l’apport en nutriments et la production primaire. Le 
mésozooplancton peut jouir d’une floraison printanière précoce, mais la disponibilité de 
nourriture sera étalée sur une plus longue période. La croissance des algues de glace à l'automne 
serait limitée à cause de la formation tardive de la glace de mer et le manque  de lumière (figure 
1.3). La production primaire et le couplage pélagique-benthique seraient plus uniformément 
répartis durant les mois de mai à septembre. Les organismes seront donc obligés de développer 
des stratégies qui leur permettent de vivre avec des quantités de nourriture plus faibles mais 





D’après l’hypothèse générale du projet CASES, les forçages atmosphérique, océanique et 
hydrologique de l’étendue de la banquise dicteront la production saisonnière régionale de 
phytoplancton dans les eaux libres de glace sur le plateau du Mackenzie. Une fois le couvert de 
glace retiré, le moment de la stabilisation de la colonne d’eau déterminera le début de la 
prolifération phytoplanctonique (bloom), la durée de la saison de production biologique et le 
niveau final atteint par la succession phytoplanctonique. 
 
 
       Tiré de Wassman (2011) 
 
Figure 1.3 - Illustration schématique des principaux processus de régulation des cycles 
biogéochimiques dans les couches supérieures de la zone de glace saisonnière.  
 
Les proliférations phytoplanctoniques dans les régions polaires sont principalement associées à 
l’augmentation de la stabilité de la colonne d’eau induite par la fonte saisonnière de la glace de 
mer. L’occurrence simultanée (dans le temps et l’espace) d’une mince couche de mélange, d’une 
concentration élevée en éléments nutritifs, d’un type de phytoplancton adapté aux températures 
froides, de l’augmentation de l’éclairement solaire et de la production d’eau de fonte, favorise le 
développement et l’accumulation du phytoplancton dans un environnement idéal (Comiso et al., 
1993). Des processus physiques, tels la fonte des glaces, les mélanges verticaux induits par les 
vents, les courants de surface ainsi que les fronts thermiques et les tourbillons océaniques, 
influencent la répartition spatio-temporelle du phytoplancton. L’identification des processus 
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physiques dominant le développement et le maintien de la prolifération de phytoplancton 
pourrait permettre de prévoir comment l’impact éventuel d’un changement dans l’un de ces 
processus affecterait la production primaire, laquelle joue un rôle primordial pour la chaîne 
alimentaire arctique et pour l’absorption du CO2 atmosphérique dans cette région.  
 
Les relations entre la physique et la biologie marine ne sont donc pas bien connues dans cette 
région. Il existe des mesures prises durant des expéditions scientifiques à partir de navires, mais 
ces informations montrent peu la complexité spatiale et la variabilité temporelle, à cause du sous-
échantillonnage spatial inhérent à ce genre de mesures.  
 
La télédétection s’est avérée être un outil performant pour des études synoptiques ainsi que pour 
l’évaluation et le suivi des changements. Dans les régions arctiques, quelques études ont été 
réalisées dans le passé en utilisant des données satellitaires de la couleur de l’eau à l’aide du 
capteur CZCS (Coastal Zone Color Scanner). Ainsi, une prolifération phytoplanctonique 
printanière a été mise en évidence dans la mer de Béring (Maynard and Clark, 1987), alors que 
les répartitions saisonnière et spatiale du phytoplancton ont été étudiées dans la mer de Barents 
(Kögeler and Rey, 1999). Wang et Cota (2005) ont aussi estimé la concentration de la 
chlorophylle dans l’ouest de la mer de Beaufort et dans la mer de Chukchi à partir des données 
du capteur satellitaire SeaWiFS (Sea-viewing Wide Field-of-view Sensor). Dans notre zone 
d’étude, Arrigo et van Dijken (2004) ont étudié l’abondance du phytoplancton en relation avec le 
cycle de la glace dans la polynie du cap Bathurst à l’aide de données de SeaWiFS. Leur étude a 
montré l’impact du changement des périodes d’occurrence et des intensités des proliférations 
phytoplanctoniques sur la chaîne alimentaire polaire. Bélanger et al. (2012) ont aussi calculé la 
production primaire circum-arctique à partir de données satellitaires.   
 
Cependant, les outils de télédétection demeurent limités dans les eaux arctiques à cause des 
caractéristiques environnementales et des propriétés optiques particulières à ces régions 
(Mitchell, 1992 ; Cota et al., 2003, 2004). On peut mentionner : 
1) l’éclairement solaire faible, voire nul, pour la majeure partie de l’année, ce qui limite la 
période de détection entre mai et août ; 
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2) la présence d’un couvert de glace, qui limite les possibilités d’observation de la surface de la 
mer et contamine les données satellitaires ; 
3) l’angle zénithal solaire élevé (>70 degrés), qui représente un problème particulier pour 
l’estimation de la contribution de l’atmosphère par rapport au signal mesuré au niveau du 
capteur, laquelle est essentielle afin de retrouver le signal marin ;  
4) la présence d’une couche de maximum profond de chlorophylle appelée en anglais (Deep 
Chlorophyll Maximum ou DCM) ; le cycle du gel et dégel de la glace ainsi que l’apport de 
grandes quantités d’eau douce par le biais des grands fleuves arctiques créent une 
stratification haline prononcée dans la couche de surface; dans des conditions d’après 
prolifération phytoplanctonique (post-bloom), un maximum profond de chlorophylle est 
souvent associé à cette stratification verticale, qui correspond souvent à un maximum de 
carbone particulaire et à une forte production primaire (Martin et al., 2010); ainsi, ignorer la 
structure verticale du profil de chlorophylle dans l’océan Arctique conduit à d’importantes 
erreurs dans l’estimation de la production primaire totale (Pabi et al., 2008 ; Hill and 
Zimmerman, 2010 ; Ardyna et al., 2013) ; 
5) les paramètres photosynthétiques du phytoplancton très particuliers, auxquels on peut 
rajouter le faible éclairement et les froides températures de surface de l’Arctique, qui sont 
associées aux propriétés bio-optique et photosynthétique caractéristiques des 
environnements extrêmes (Rey, 1991), ceux-ci doivent être considérés dans les modèles de 
calcul de la production primaire et, à ce jour, seule l’étude d’Arrigo et al. (2008b) en a tenu 
compte ; 
6) la persistance de nuages et de brouillard dans les hautes latitudes est un paramètre limitant 
les données satellitaires pour la couleur de l’eau ;  
7) le manque de connaissance des propriétés optiques dans les eaux arctiques et de leur 
complexité, plus particulièrement celles des plateaux continentaux, et l’absence 
d’algorithmes validés pour estimer la chlorophylle.   
 
En effet, les propriétés optiques des régions côtières arctiques sont fortement influencées par les 
entrées d’eau douce de nombreux cours d’eau. La figure 1.4 montre l’étendue du panache du 
fleuve Mackenzie dans la mer de Beaufort et la figure 1.5 illuste la couleur de l’eau à 
l’embouchure du fleuve. Les quelques études réalisées dans les eaux arctiques ont montré que les 
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algorithmes bio-optiques opérationnels surestiment la concentration de la chlorophylle, utilisée 
comme proxy de la biomasse phytoplanctonique. Par ailleurs, en comparant les estimations de 
chlorophylle obtenues à l’aide du capteur SeaWiFS avec des mesures in situ couvrant la plupart 
des bassins océaniques, Gregg et Casey (2004) ont identifié un biais de l’ordre de 100 % dans les 
eaux situées en bordure de l’océan Arctique. En région polaire, l’algorithme bio-optique OC4v4, 
utilisé par SeaWiFS, surestime les concentrations de chlorophylle (O’Reilly et al., 2000 ; 
Dierssen and Smith, 2000). Ceci est dû à la présence de CDOM (matière organique colorée 
dissoute ou Colored Dissolved Organic Matter) et de la matière en suspension (MES) (Wang and 
Cota, 2003 ; Arrigo and van Dijken, 2004) ainsi qu’à des propriétés d’absorption spécifique de la 
lumière par les espèces phytoplanctoniques arctiques qui affectent grandement la signature 
spectrale des eaux côtières.  
 
 
         Source image : NASA  
Figure 1.4 - Image satellitaire MODIS/AQUA du 5 juillet 2012 montrant le panache du fleuve 
Mackenzie dans la mer de Beaufort. 
 
Il est généralement reconnu qu'une précision d'estimation de la chlorophylle a (chl-a) de l’ordre 
de 35 % serait acceptable pour les milieux marins (Mueller and Austin, 1992). Pour atteindre cet 
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objectif dans les eaux côtières arctiques, il est nécessaire d’effectuer des recherches afin de 
développer des algorithmes régionaux mieux adaptés à cet environnement. À partir d’un jeu 
limité de données acquises dans les mers de Chukchi et de Beaufort, Wang et Cota (2003) ont 
élaboré deux algorithmes, baptisés OC4L et OC4P, permettant de retrouver les propriétés 
optiques inhérentes (IOPs) des principaux constituants de l’eau en tenant compte de la CDOM 
provenant du fleuve Mackenzie. Ces algorithmes ont permis d’expliquer plus de 93 % de la 
variance de la chl-a. Ces méthodes, dites semi-analytiques, se basent sur des formes simplifiées 
des équations du transfert radiatif qui relient la réflectance de la mer aux IOPs. 
 
   (a)         (b) 
 
            Photos de Sélima Ben Mustapha 
 
Figure 1.5 - Photos prises le 15 octobre 2007 à l’embouchure du fleuve montrant la glace de mer 
en forme de pancake de couleur brunâtre.  
 
Il existe toutefois encore un besoin de mieux évaluer les propriétés optiques des eaux arctiques, 
plus particulièrement des eaux des plateaux continentaux, afin de développer des algorithmes 
particuliers pour estimer la concentration en chlorophylle en tenant compte des influences du  
CDOM. Un pas en ce sens a récemment été fait avec le développement d’un modèle de calcul de 
la contribution de la CDOM au coefficient d’absorption totale : at (aCDOM/at) à partir de données 








L’objectif général de la thèse est d’évaluer les relations entre les processus physiques et la 
répartition de la chlorophylle dans la portion sud-est de la mer de Beaufort. 
 
Les objectifs spécifiques sont :  
- de valider les algorithmes bio-optiques opérationnels de SeaWiFS, MODIS/AQUA et MERIS 
estimant la chlorophylle et, si nécessaire, de développer de nouveaux algorithmes (modèles 
mathématiques), adaptés aux conditions particulières des eaux côtières arctiques situées sur le 
plateau continental de la mer de Beaufort ; 
- d’estimer des structures spatiales de la biomasse phytoplanctonique et des champs de 
température ; 
- d’étudier la variabilité spatio-temporelle de la biomasse phytoplanctonique et de la relier aux 




Trois hypothèses seront vérifiées dans le cadre de cette thèse : 
- dans la mer de Beaufort, certains indices montrent que les algorithmes opérationnels actuels de 
calcul de la chl-a sont peu adéquats, d’où le besoin d’un nouvel algorithme qui serait mieux 
adapté aux eaux et aux espèces phytoplanctoniques de cette région et ce, afin de pouvoir utiliser 
les images satellitaires de couleur de la mer pour mesurer plus précisément la biomasse 
phytoplanctonique ;  
 
- à cause du panache du fleuve Mackenzie, il existe des structures spatiales, associées à la 
circulation locale et à la salinité et la température, qu’il est important d’identifier afin de mieux 
comprendre la représentativité des mesures in situ prises lors des missions de recherche pour 




- dans la mer de Beaufort, il existe des relations entre les structures physiques et biologiques qui 
présentent des variabilités saisonnière et interannuelle ; la connaissance de ces variabilités est 
nécessaire pour expliquer l’effet des phénomènes physiques sur la productivité biologique du 
milieu et pour mieux appréhender les impacts potentiels du réchauffement climatique. 
 
1.5 Organisation de la thèse 
 
Cette thèse est organisée en neuf chapitres incluant une introduction générale, une conclusion 
avec perspective de recherche et une liste des références bibliographiques consultées. Dans le 
chapitre 2, nous décrivons l’état de l’art de la télédétection de la couleur de l’eau et de la 
température de surface de l’eau (SST) afin que le lecteur puisse se familiariser avec les notions 
de base de l’optique marine et de la température mesurée à partir de capteurs satellitaires. 
Ensuite, le chapitre 3 est consacré à la description de la zone d’étude. Une brève revue des 
caractéristiques générales de l’océan Arctique et du sud-est de la mer de Beaufort est présentée. 
Le chapitre 4 présente la méthodologie utilisée dans la thèse. Les chapitres 5 à 7, dont deux 
articles scientifiques rédigés en anglais, constituent le cœur de la thèse et répondent aux objectifs 
fixés.   
 
Dans le chapitre 5, nous traitons de la validation des algorithmes de couleur de l’eau dans la mer 
de Beaufort (océan Arctique) et du développement de nouveaux algorithmes adaptés. Dans le 
chapitre 6, nous identifions des fronts thermiques dans la mer de Beaufort grâce à une méthode 
de détection de fronts thermiques à partir de données de température satellitaire. Dans le chapitre 
7, nous abordons la variabilité spatio-temporelle de la chlorophylle et de la température de 
surface de la mer de Beaufort ainsi que l’analyse de leurs patrons respectifs dans le but de définir 
des provinces biophysiques. Nous terminons par une synthèse des principaux chapitres au 
chapitre 8, puis par une conclusion générale qui résume les principaux résultats et expose les 












Des siècles durant, les navires, les côtes, et les îles ont été les seuls endroits à partir desquels 
nous pouvions observer, mesurer et étudier l’océan. Ces mesures de réalité de terrain sont 
qualifiées d’in situ. Mais, de cette manière, nous pouvons seulement regarder une toute petite 
partie des océans du monde. Nous avons besoin d’un moyen plus performant pour étudier les 
océans à une échelle synoptique. Les mesures prises au moyen de capteurs satellitaires 
permettent une vision planétaire et régulière dans le temps. Au cours des 30 dernières années, la 
télédétection satellitaire a démontré son efficacité pour la mesure des paramètres océaniques. 
L’apparition de nouveaux capteurs satellitaires a permis d’améliorer les techniques d’extraction 
des paramètres océanographiques issus des mesures satellitaires. Ces dernières fournissent des 
données, tels la température de surface de la mer (SST), le couvert de glace marine, le vent de 
surface, la salinité, le niveau des océans et la concentration en chl-a de l’océan global à de hautes 
résolutions spatiales et temporelles.   
 
Dans ce chapitre, nous présentons les principes de base physiques de l’optique marine, les 
propriétés optiques du milieu marin et la manière dont les constituants colorés de l'eau de mer 
interagissent avec la lumière. Ces propriétés optiques peuvent être utilisées afin de retrouver des 
informations qualitative et quantitative sur les constituants colorés marins, dont la nature et la 
quantité modifient la couleur de l'océan. Nous exposons ensuite la mesure de la température de 
surface de la mer (SST) à partir de capteurs opérant dans l’infrarouge thermique et dont les 
données ont servi au cours de cette thèse. Les notions développées dans ce chapitre seront 
utilisées afin de traiter les questions scientifiques de la thèse.  
 
2.2 État de l’art en optique marine  
 
Une revue théorique des principes physiques sur lesquels se base la télédétection de la couleur de 
l’eau sera présentée afin de mieux appréhender le cheminement du signal marin mesuré par les 
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capteurs satellitaires et aussi de présenter la démarche à effectuer pour l’inversion des mesures 
de la luminance spectrale visible en concentration des pigments chlorophylliens (Lee, 2006). 
Notons que certaines définitions présentées dans ce chapitre sont basées sur des ouvrages de 
référence en optique marine comme ceux de Mobley (1994) et Kirk (1994). 
 
 La télédétection de la couleur de l’eau  2.2.1
 
Les océans présentent une grande variété de couleurs, allant du bleu profond au gris vert jusqu’à 
des tons plus rouges. On peut observer ces nuances depuis l’espace. Le plus souvent, l’eau de 
mer, nous apparaît bleue. En effet, les molécules d'eau absorbent les longueurs d'ondes 
correspondant à la couleur rouge (700 nm) et laissent ressortir majoritairement la composante 
bleue dans son spectre ré-émis vers l’espace (Morel and Antoine, 1994 ; Pope and Fry, 1997). 
Mais, l’eau de mer peut contenir plusieurs constituants tel que le phytoplancton, constitué 
d’organismes unicellulaires riches en pigments chlorophylliens. Ainsi, les eaux riches en 
phytoplancton ont une couleur verdâtre car la chlorophylle contenue dans le phytoplancton 
absorbe la composante bleue. D’autres constituants sont également contenus dans l’eau de mer, 
telles des particules en suspension et de la matière organique dissoute. Ces constituants vont 
aussi modifier la couleur de l’eau, surtout dans les eaux côtières. Tous ces éléments engendrent 
des variations spectrales de la lumière réfléchie par les eaux de surface. L'étude de la mesure du 
signal optique rétrodiffusé par la couche superficielle de l’eau de mer (intensité, variation 
spectrale, etc.) a pour but d’estimer la concentration des différents constituants qu’elle renferme.  
La télédétection de la couleur de l’océan est l’étude de ce signal mesuré à l’aide de capteurs 
optiques par opposition aux techniques de prélèvement d’échantillons d’eau de mer (par 
exemple), avec lesquelles l’étude de la couleur de l’océan se fait par filtration de ces 
échantillons, suivie d’une analyse chimique et spectrométrique.  
 
Dans le cadre de cette thèse, on s’intéresse principalement à la chl-a, qui absorbe la lumière 
principalement dans le bleu (440 nm) et dans le rouge (675 nm). La longueur d’onde la moins 
absorbée étant le vert (540 nm). Elle présente aussi un pic de fluorescence à (685 nm). Elle est 
utilisée comme proxy de la biomasse phytoplanctonique. Les études qui concernent les flux de 
matière organique et la production primaire ont pour référentiel le carbone organique, qui 
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constitue à priori le meilleur estimateur de la biomasse phytoplanctonique. Cependant, il n’existe 
pas de méthode de mesure directe pour quantifier le carbone strictement phytoplanctonique. 
Ainsi, malgré certaines limitations liées à la variabilité de son contenu intracellulaire et de son 
rapport vis-à-vis du carbone, la chl-a est utilisée comme indicateur universel de la biomasse 
phytoplanctonique dans l’océan (Sathyendranat and Platt, 1997).  
 
La figure 2.1 montre la distribution de la concentration en chlorophylle-a de surface des océans 
mesurée par le capteur satellitaire SeaWiFS (1997-2010). 
  
 
                                                               Source : http://oceancolor.gsfc.nasa.gov 
 
Figure 2.1 - Carte de la moyenne annuelle de la concentration en chlorophylle-a de surface des 
océans mesurée par le capteur satellitaire SeaWiFS (1997-2010). (La chl-a de surface varie entre 
0,01 et 15 mg m
-3
. Les grandes zones subtropicales où il y a peu de chl-a sont appelées déserts 
marins). 
 
La télédétection de la couleur de l’océan permet d’obtenir la concentration en chlorophylle de la 
couche d’eau de surface avec certains avantages : une fréquence élevée (quasiment journalière), 
une résolution spatiale relativement élevée (quelques centaines de mètres à quelques kilomètres), 
une couverture planétaire (environ 80 % de la surface du globe) et pour de longues périodes 
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(quelques décennies). Le premier capteur dédié à la couleur de l’océan fut le capteur CZCS 
(Coastal Zone Color Scanner) embarqué sur la plate-forme Nimbus -7 (Hovis et al., 1980) et 
lancé par la NASA. Il a été en service de 1978 à 1986. Cette mission a apporté la preuve que des 
observations de la concentration en chlorophylle depuis l’espace sont possible et a permis de 
produire les premières cartes mondiales de la couleur de l’océan. Cependant, il a fallu attendre 
1997 pour que son successeur, le capteur Sea-viewing Wide Field-of-view Sensor (SeaWiFS) de 
la NASA soit lancé. Depuis lors, plusieurs capteurs dédiés à la couleur de l’eau ont été mis en 
orbite : OCTS (NASDA), POLDER (CNES), MODIS (NASA), MERIS (ESA), GLI (JAXA), 
VIIRS (NASA), etc. (voir glossaire des acronymes). Les enregistrements de ces capteurs 
constituent ainsi une importante base de données de couleur de l’océan 
(www.ioccg.org/sensors_ioccg.html). Il faut mentionner que les capteurs SeaWiFS et MERIS ont 
eu une durée de vie supérieure à leur programmation et ont arrêté d’émettre en décembre 2010 et 
en  avril 2012 respectivement.  
  
 Constituants de l’eau de mer 2.2.2
 
Les eaux naturelles sont composées de molécules d’eau comprenant des gaz et des sels dissous, 
ainsi que des matières particulaires et dissoutes d'origines organique et inorganique, vivantes et 
non vivantes. Ces constituants couvrent une large gamme de tailles depuis les molécules d'eau 
(~0,1 nm) jusqu’aux grandes particules et bulles de gaz pouvant atteindre plusieurs millimètres 
de diamètre. La figure 2.2 synthétise les classes de tailles des différents constituants de l'eau de 
mer. En optique marine, les constituants colorés de l'eau de mer sont divisés en trois grandes 
catégories incluant l'eau de mer pure, les matières organiques dissoutes colorées (CDOM ou 
Colored Dissolved Organic Matter) aussi appelées substances jaunes dissoutes (Gelbstoff), et les 
matières en suspension (SPM ou Suspended Particulate Matter). Les acronymes CDOM et SPM 
seront utilisés dans la suite du manuscrit. La séparation entre les matières dissoutes et 
particulaires s’effectue par filtration d'eau de mer à travers un filtre de porosité spécifique. Par 
exemple, les SPM sont définies comme étant les matières retenues sur un filtre de 0,2 μm de 
porosité. Les matières vivantes incluent les bactéries, le phytoplancton et zooplancton alors que 
les matières particulaires non vivantes sont composées de détritus organiques (fragments 
d'organismes morts, matières fécales) et de matières inorganiques (minéraux tels l'argile, le silt, 
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le sable qui peuvent être du quartz ou de la calcite). Les particules marines inorganiques peuvent 
provenir de poussières atmosphériques, de l'érosion des sols ou des sédiments maintenus en 
suspension dans la colonne d'eau par les courants et les marées. Une combinaison organique-
inorganique peut exister, tels les coccolithophores (phytoplancton muni d'une structure externe 
en calcium carbonaté)  ainsi que des agrégats amorphes de matières organique et inorganique 
appelés flocs ou « neige marine ». Les particules en suspension sont d'une grande diversité en 












                      Tiré de Stramski et al. (2004) 
 
Figure 2.2 - Diagramme des spectres de tailles des composants de l'eau de mer dans la gamme 
0,1 nm à 1 cm. Les flèches indiquent les limites approximatives des différentes classes de tailles 
de chaque catégorie. 
 
 Classification des eaux de mer   2.2.3
 
Se référant à l’historique de la couleur de l’eau, plusieurs auteurs ont tenté de classifier les eaux 
marines (Jerlov, 1951, 1976 ; Morel and Prieur, 1977 ; Smith and Baker, 1978). Morel et Prieur 
(1977) ont défini deux cas idéaux pour classifier les eaux océaniques en fonction de la nature des 
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matières en suspension dans l’eau : (1) les eaux dites « de type I » (Case 1 waters) ; (2) les eaux 
dites « de type II » (Case 2 waters). Aujourd’hui, la classification utilisée par la communauté 
scientifique (Gordon and Morel, 1983 ; Morel, 1988) définit : 
-  les eaux de type I, comme des eaux possédant des propriétés optiques déterminées par la 
biomasse phytoplanctonique, au premier ordre, et les produits issus de sa dégradation et le 
CDOM, au second ordre ; ce sont habituellement des eaux du large ; 
- les eaux de type II, sont significativement influencées par les particules minérales, le CDOM, 
ou les bulles d’air, dont les concentrations ne peuvent pas être corrélées à celles du 
phytoplancton ; ces eaux sont généralement les eaux côtières et estuariennes, les eaux des lacs 
productifs ainsi que celles aux embouchures des cours d’eau. 
Les eaux polaires, couramment classées comme étant de type I, ont toutefois des propriétés bio-
optiques différentes comparées à celles des autres océans ouverts et font exception à la 
classification actuelle (Mitchell, 1992 ; Sathyendranath et al., 2001). Le manque de 
connaissances relatives à ces eaux motive notre recherche. 
 
 Propriétés optiques des eaux naturelles 2.2.4
 
On distingue les propriétés optiques inhérentes ou IOPs (Inherent Optical Properties) et les 
propriétés optiques apparentes ou AOPs (Apparent Optical Properties) (Preisendorfer, 1976). Les 
IOPs dépendent intrinsèquement du milieu considéré et des particules présentes (i.e. l’eau de 
mer, le phytoplancton et les matières en suspension inorganiques) et sont indépendantes des 
conditions d’éclairement. À l’opposé, les AOPs dépendent à la fois du milieu lui-même (donc 
des IOPs) et des paramètres affectant le champ lumineux incident (hauteur du soleil, condition 
atmosphérique, structure d’interface).  
 
A) Propriétés optiques inhérentes  
 
Les propriétés optiques inhérentes d’une eau naturelle orientent son comportement optique, 
c’est-à-dire ses propriétés d’interaction avec un rayonnement incident, indépendamment des 
conditions d’éclairement. Les photons, issus du rayonnement solaire incident, qui pénètrent dans 
la colonne d’eau sont soumis à deux phénomènes : l’absorption et la diffusion. Les coefficients 
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d’absorption (a) et de diffusion (b) ainsi que l’indicatrice de diffusion (β) sont les propriétés 
optiques fondamentales d’une eau naturelle (encadré 2.1).  
 
La diffusion est le processus physique qui traduit une redirection de la lumière incidente tout 
autour de la molécule d’eau ou particule éclairée sans modification de l'énergie lumineuse 
incidente. L’absorption, en revanche, implique des processus qui atténuent le flux de photons. À 
ces processus d’absorption et de diffusion, il faut ajouter la fluorescence émise par la matière 





Figure 2.3 - Spectres d’absorption (m-1) des différents constituants de l’eau de mer (i.e. Éq.2.4) 
a (λ) = aw (λ) + aCDOM (λ) + aNAP (λ) + aPHY (λ). 
aw (en bleu) indique l’absorption de l’eau de mer pure (Morel, 1974), aCDOM (en rouge) est 
l’absorption des substances jaunes ou CDOM, aNAP (en jaune) est l’absorption des particules non-




Les spectres d’absorption des constituants de l’eau de mer peuvent varier. Par exemple,   
l’absorption par le phytoplancton peut varier à cause de l’effet du compactage des cellules ou 
packaging effect (Kirk, 1975 ; Morel and Bricaud, 1981). Les pigments sont regroupés au sein de 
chloroplastes et de cellules algales. Ils ne sont donc pas répartis de manière uniforme au sein de 
la cellule phytoplanctonique mais sous forme de paquets. L’efficacité de collection de la lumière 
en est par conséquent réduite par effet d'ombrage. L’absorption par le matériel non algal peut 
varier aussi bien dans les eaux du large (Bricaud et al., 1998) que dans les eaux côtières (Babin 
et al., 2003). Ainsi, il est nécessaire de connaître la part d’absorption par ce matériel dans 
l’absorption totale pour accéder au spectre d’absorption strictement phytoplanctonique. Celui-ci 
est parmi les paramètres clés dans le développement et la validation des modèles de couleur de 
l’océan (Ciotti et al., 1999) ou des modèles de production primaire (Morel, 1988). Le CDOM 
absorbe l’éclairement incident dans les longueurs d’onde bleu-vert (400-500 nm). Des valeurs de 
coefficients aCDOM (440 nm) donc de concentration en CDOM, mesurés dans différents types 
d’eau ont été présentées par Kirk (1994). Ces valeurs semblent être faibles et légèrement 
variables dans les eaux océaniques (0,010-0,113 m
-1
), variables entre 0,07 et 0,65 m
-1
 en milieux 
côtier et estuarien, fortement variables dans les lacs et les rivières, pouvant atteindre des valeurs 
proches de 20 m
-1





  Encadré 2.1. Propriétés optiques inhérentes (IOPs) 
 
  Le coefficient total de diffusion b (λ) en m-1 : 
 ( )     ∫  (   )    ( )  
 
 
        (Éq.2.1) 
  avec θ l’angle de diffusion compris entre 0 et π et β (λ,θ,φ) en m-1 sr-1 est le coefficient 
  angulaire de diffusion ou l’indicatrice de diffusion (appelé aussi VSF ou (volume 
  scattering function)). b (λ) est calculée en intégrant β (λ,θ) dans toutes les directions. 
 
  Le coefficient de rétrodiffusion bb (λ) en m
-1 
  ( )     ∫  (   )    ( )   
 
   
            (Éq.2.2) 
 
  bb (λ) est calculé en intégrant θ entre π/2 et π, dans la direction opposée à la direction 
  initiale du photon. Ce paramètre est fondamental pour la télédétection de la couleur de 
  l’océan car il s’agit de la part du rayonnement solaire incident diffusée détectable par un 
  radiomètre aéroporté ou satellitaire : 
 
  Le coefficient d’atténuation c (λ) en m-1 est défini comme la somme des coefficients 
  d’absorption a (λ) et de diffusion b (λ) dans toutes les directions :  
 
 ( )    ( )    ( )                      (Éq.2.3) 
 
  L’analyse des IOPs des eaux naturelles se base sur le caractère additif des coefficients 
  d’absorption a et de (rétro)diffusion bb (Jerlov, 1976). Les coefficients optiques de la 
  masse d’eau peuvent s’écrire comme la somme des contributions de chacun des 
  constituants marins : 
 
a (λ) = aw (λ) + aCDOM (λ) + aNAP (λ) + aPHY (λ)                 (Éq.2.4) 
bb (λ) = bbw (λ) + bbp (λ)              (Éq.2.5) 
β (λ ,θ ) = βw (λ ,θ ) + βp (λ ,θ )             (Éq.2.6) 
 
  aw indique l’absorption de l’eau de mer pure (Morel, 1974), aCDOM, l’absorption des 
  substances jaunes, aNAP l’absorption des particules non-algales (ou ag), aPHY l’absorption 
  du phytoplancton, bb est la rétrodiffusion totale, bbw  la rétrodiffusion de l’eau pure et bbp,  
  la rétrodiffusion des particules marines. 
  β est l’indicatrice de diffusion, βw est l’indicatrice de l’eau pure et βp celle des particules 






                Tiré de Pope and Fry (1997) et de Morel (1974) 
 
Figure 2.4 - Spectres d’absorption et de rétrodiffusion de l’eau de mer pure, d’après Pope et Fry 
(1997) et Morel (1974). Pour l’eau de mer pure, le coefficient de rétrodiffusion est la moitié de 
celui de diffusion. 
 
B) Propriétés optiques apparentes 
 
Les propriétés optiques apparentes sont fonction des constituants du milieu ainsi que de la 
structure directionnelle du champ de lumière ambiant. En télédétection spatiale, les grandeurs 
radiométriques à considérer sont la luminance spectrale L(θ,ϕ,λ) et l’éclairement E (λ) ou 
irradiance. En océanographie, la luminance émergeant de l’eau, après transmission à travers 
l’interface eau/air, notée Lw(θ,ϕ,λ) ou (water-leaving radiance), dépend de l’éclairement solaire 
et des IOPs. Les deux AOPs calculés sont la réflectance à la surface de l’eau R(λ) et le 
coefficient d’atténuation diffuse (Kd), utilisé souvent dans les modèles de pénétration de la 







Figure 2.5 - Trajectoire d’un photon émis par le soleil et géométrie d’observation dans un 
environnement marin. (Ed(λ) est l’éclairement ascendant, Lw(λ) est luminance sortant de l’eau et  














Encadré 2.2. Propriétés optiques apparentes (AOPs) 
L’éclairement est l’énergie reçue dans un demi-hémisphère par unité de surface et de 
longueur d’onde (W m-2). Par intégration du signal de luminance, on obtient :  
L’éclairement descendant  Ed(λ) : est le flux radiatif descendant dans la colonne d’eau  
 
  ( )  ∫   ∫     (     )      ( )   ( )     
   
   
 
  
   
   (Éq.2.7) 
 L’éclairement ascendant Eu(λ) : est le flux radiatif montant de l’océan. Il se calcule de la 
 même façon mais en intégrant L avec θ allant de π/2 à π. 
 
  ( )  ∫   ∫     (     )      ( )   ( )     
 
     
 
  
   
                (Éq.2.8) 
avec θ l’angle zénithal et ϕ l’angle azimutal compris entre 0 et 2π (figure 2.5). L(λ) est la 
luminance spectrale qui permet de mesurer le flux radiatif par unité d’angle solide et par 




). L(λ) permet de décrire le champ radiatif. 
 
Le coefficient d’atténuation diffuse de l'éclairement descendant à la profondeur z  
Kd(z, λ) en m
-1  se définit comme le taux de décroissance de l’éclairement avec la 
profondeur. Il est utilisé comme proxy de la qualité des eaux et de leur transparence. 
 
  (   )   
     (   )
  
   
 
  (   )
 
   (   )
   
                       (Éq.2.9) 
La réflectance marine R(λ) est le rapport entre l’éclairement ascendant Eu(λ), et 
l’éclairement descendant Ed(λ) (Sathyendranath, 2000). C’est un paramètre important car 
il permet de quantifier les variations spectrales de la couleur de l’eau (sans dimension).  
 
 ( )  
  (   )
  (   )
                                      (Éq.2.10)     
Elle peut aussi être définie comme le rapport entre la luminance sortant de l’eau (Lw) dans 
une direction donnée (θ, ϕ) et l’éclairement descendant Ed(λ). Dans ce cas, on parle de la 
Rrs ou remote sensing reflectance (sr
-1
), mesurée par les capteurs satellitaires de couleur 
de l’eau: 
 
   ( )   
  (    )
  ( )
                                                (Éq.2.11) 
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 Algorithmes bio-optiques 2.2.5
 
Les algorithmes bio-optiques estimant la concentration en chl-a se basent habituellement sur  le 
rapport des bandes spectrales bleue (490 nm) et verte (555 nm)  (Éq.2.12) et exploitent surtout 
l’importance de l’absorption dans le bleu comme indice de la teneur en chl-a  : 
 
   
   
   (  )
   (  )
                                            (Éq.2.12) 
 
où Rrs() est la réflectance à la surface de l’eau, λ1 et λ2 sont deux longueurs d’onde dans le bleu 
et dans le vert respectivement. 
 
Dans la littérature, il existe trois catégories d’algorithmes permettant d’extraire la concentration 
de chlorophylle dans l’eau et de retrouver les paramètres de la qualité de l’eau à partir de 
données de télédétection (c’est le problème inverse du transfert radiatif consistant à estimer les 
IOPs à partir des AOPs) : 
- les algorithmes analytiques, dépendants des AOPs et permettant d’évaluer les paramètres de la 
qualité de l’eau directement avec le signal mesuré par le capteur ; dans ce cas, les propriétés 
optiques de la colonne d’eau sont physiquement reliées à la réflectance de surface, puis à la 
luminance sortant de l’eau et, enfin, à la luminance reçue au capteur (Sathyendranath and Platt, 
1997) ; 
- les algorithmes semi-analytiques, par lesquels la relation qui lie le rapport de réflectance à la 
concentration en chlorophylle est déterminé par des modèles ; ceux-ci fournissent la valeur du 
rapport de réflectance à partir des propriétés optiques inhérentes : absorption et rétrodiffusion ; 
c’est le cas des modèles développés par Morel (1988), pour les eaux de type I ; ces algorithmes 
permettent de mieux prendre en compte les causes physiques et biologiques des variations de la 
couleur de l’eau ; ils sont de nos jours appliqués aussi aux eaux de type II (Devred et al., 2005); 
- les algorithmes empiriques, qui sont basés sur des relations statistiques simples permettant de 
modéliser la relation entre un rapport de réflectance à différentes longueurs d’onde et la 
concentration en chlorophylle (équation 2.13) ; ces relations statistiques sont établies à partir de 
mesures in situ de la chl-a et de mesures de réflectance ou de luminance normalisée faites 




chl-a = f [R(λi)/R(λj)]       (Éq.2.13) 
 
où R(i) et R(j) sont les réflectances à la surface de l’eau, pour λi et λj, deux longueurs d’onde 
différentes. 
 
Les algorithmes opérationnels, comme ceux utilisés par la NASA (O’Reilly et al., 2000), sont 
basés sur la méthode empirique. Dans notre étude, nous utiliserons les algorithmes proposés par 
la NASA (OC4v6 pour SeaWiFS et OC3Mv6 pour MODIS), celui de l’ESA (OC4Mev6 pour 
MERIS) ainsi que d’autres algorithmes validés sur la région polaire (tableau 2.1). Tous les 
algorithmes bio-optiques sont basés sur des modèles de régression polynomiale en utilisant des 














































) sont des coefficients empiriques defines pour chacun des algorithmes ci-
dessous. R est le logarithme dans la base 10 du maximum du rapport de bandes spectrales.   
 
Tableau 2.1 - Exemples d’algorithmes bio-optiques. 
Algorithme Coefficients an, n=0,1,2,..,M R Références 
OC4v6  
(SeaWiFS) 
[0,327   -2,994  2,721   -1,225  -0,568] R  = Log10  [ max {Rrs (443), Rrs 
(490), Rrs (510)}  / Rrs (555) ] 





[0,242   -2,582  1,705  -0,341  -0,881] R  = Log10  [ max { Rrs (443), 
Rrs (488)}  / Rrs (551) ] 





 [0,325   -2,767   2,44   -1,128   -0,499] 
 
ρ  = Log10  [ max {Rrs (443), Rrs 




OC4L (arctic)  [0,592    -3,607] R  = Log10  [ max {Rrs (443), Rrs 
(490), Rrs (510)}  / Rrs (555) ] 
Cota et al. (2004) 
 
 
OC4P [0,271  -6,278   26,29   -60,94  45,31] R  = Log10  [ max {Rrs (443), Rrs 
(490), Rrs (510)}  / Rrs (555) ] 





Les algorithmes empiriques sont habituellement développés pour les eaux de type I et ne 
s’appliquent pas de façon acceptable aux eaux côtières puisqu’ils sont basés sur des relations de 
covariation entre la concentration en phytoplancton et ses produits de dégradation associés. Les 
matières dissoutes colorées liées aux apports terrigènes ou encore les particules non-algales ne 
sont pas prises en compte dans ces algorithmes. 
 
Plusieurs modèles semi-analytiques ont été développés pour estimer la concentration de la 
chlorophylle et d'autres constituants optiquement actifs dans l'eau (Garver and Siegel, 1997 ; 
Carder et al., 1999 ; Lee et al., 1998, 2002 ; Hu et al., 2002 ; Maritorena et al., 2002). La 
comparaison entre chl-a estimée par des modèles empiriques et semi-analytiques est variable en 
fonction de la région, du type d’eau et du type de modèle. Par exemple, O'Reilly et al. (1998) ont 
montré que les algorithmes empiriques donnent habituellement de bons résultats sur la base de 
données mondiales. Smyth et al. (2002) ont constaté que, pour un ensemble de données locales et 
saisonnières de la côte nord-ouest de l'Espagne, les algorithmes semi-analytiques étaient un peu 
plus performants.  Carder et al. (2003) ont rapporté que l'application de l'algorithme semi-
analytique MODIS Chlor_a_3 aux données in situ de l'océan Austral réduisait l'erreur 
d’estimation de la concentration en chlorophylle d'un facteur de deux. 
 
Lee (2006) indique que le développement d'un modèle fonctionnel, analytique ou semi-
analytique est le but ultime pour la télédétection de la couleur de l’eau. L’encadré 2.3 présente un 
résumé des méthodes permettant, grâce à la résolution de l’équation du transfert radiatif, de 
retrouver les IOPs à partir des AOPs, ainsi que le modèle semi-analytique GSM01 (i.e., the 
Garver-Siegel-Maritorena version 1, GSM01 ; Garver and Siegel, 1997 ; Maritorena et al., 2002) 
qui sera évalué dans le chapitre 5.  On peut citer quelques études basées sur les modèles 
d’inversion permettant ces calculs (Hoge and Lyon, 1996 ; Lee et al., 1998, 2002 ; Loisel and 
Stramski, 2000 ; Brown et al., 2004 ; Wang et al., 2005 ; Smyth et al., 2007 ; Kostadinov et al., 












Encadré 2.3. Relation entre AOPs et IOPs et modèle semi-analytique 
 
Au cours de leur parcours dans la colonne d’eau, les photons sont absorbés et diffusés, ce 
qui conditionne la quantité d’éclairement descendant disponible à une certaine profondeur 
(Ed). L’éclairement ascendant (Eu) résulte des effets d’absorption et rétrodiffusion dans la 
colonne d’eau.  
 
La réflectance directionnelle des eaux de mer peut être reliée aux IOPs par résolution du 
modèle de transfert radiatif en utilisant la méthode de Monte Carlo (Gordon et al., 1975 ; 
Morel and Gentili, 1996 ; Morel et al., 2002) : 
 
   ( 




  ( ) 
  ( )




  ( )
 ( )    ( )
)        (Éq.2.15) 
 
Les facteurs f/Q et f’/Q dépendent de l’angle zénithal, de la géométrie de visée et de la chl-
a.  
Une simplification du modèle dans le cas d’une surface marine plate et d’un soleil au 
zénith (f/Q = 0,33) (Morel and Prieur, 1977) :  
   ( )       
  ( )
 ( )
                                   (Éq.2.16) 
Modèle semi-analytique GSM01: 
 
le GSM01 basé sur un modèle de relation quadratique entre la luminance normalisée 
(nLw(λ)), a(λ) et bb(λ) (Gordon et al., 1988), permet de retrouver les propriétés optiques 
inhérentes (IOPs) ainsi que le coefficient d’absorption du phytoplancton à 443 nm 
(a443(λ)) :  
 
   ( )  ∑ [
  ( )
 ( )    ( )
]
 
         (Éq.2.17) 
 
gi sont des facteurs (g1=0,0949 et g2=0,0794) obtenus par Gordon et al. (1988). 
Le coefficient d’absorption est décomposé en une somme linéaire, le coefficient de 
rétrodiffusion est partitionné en termes dus à l'eau de mer, bbw (λ), et les particules en 
suspension, bbp(λ) (Éqs encadré 2.1 et Chapitre 5). 






 La correction atmosphérique de la réflectance marine 2.2.6
 
Les capteurs optiques destinés à observer la couleur de l’océan depuis l’espace mesurent le 
rayonnement solaire réfléchi vers l’espace par la mer et l’atmosphère. Ce rayonnement est 
fortement contaminé par son interaction avec l’atmosphère dans les longueurs d’onde qui 
intéressent la couleur de l’océan. Une des difficultés majeures cependant provient de la faiblesse 
du signal que l’on cherche à identifier par rapport au signal que l’on cherche à éliminer. Le 
premier, la luminance marine (Lw), contient les informations sur la composition des eaux 
océaniques et ne représente que 10 % du signal total mesuré au niveau du capteur. Le second est 
exclusivement dû à l’atmosphère et à l’interface océan-air. La correction atmosphérique 
correspond à l’ensemble des opérations nécessaires pour extraire Lw du signal total qualifié de 
luminance totale (Lt) :   
 
Lt =LR +LA +LRA  +T LG + t Lwc + tLW       (Éq.2.18) 
 
Brièvement, ceci consiste à éliminer la partie du rayonnement qui a été rétrodiffusé par les 
molécules (LR) (diffusion de Rayleigh) et les aérosols de l’atmosphère (LA et LRA), ainsi que Lg, 
la luminance relative aux photons réfléchis directement à la surface de l’océan ou réflexion 
spéculaire (glitter). Le terme Lwc désigne la réflectance due à la réflexion de la lumière solaire 
par l’écume au sommet des vagues (t étant la transmission diffuse de l’atmosphère et T la 
transmission directe). La déconvolution des signaux marin et atmosphérique se fait généralement 





 et 4,61 m
-1
 à 709 nm, 779 nm et 865 nm, Kou et al., 1993). La résolution de cette 
équation dépend toutefois des types d’eau. 
 
Dans le cas des eaux de type I classées océaniques, où la concentration en particules 
inorganiques en suspension est faible, le signal provenant de l’océan dans le domaine spectral du 
proche-infrarouge est négligeable par rapport au signal atmosphérique. Ainsi, dans cette région 
spectrale, l’intégralité du signal provient de l’atmosphère. Pour procéder aux corrections 
atmosphériques, il faut évaluer la part du signal due à chaque composante de l’équation (Éq.  
2.18) sans considérer le signal marin transmis par l'atmosphère (terme tLw). Les cartes et les 
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modèles météorologiques permettent de connaître la pression atmosphérique et, ainsi, la part du 
signal causé par les molécules de l’air (LR). Les luminances dues aux aérosols (LA) et à la 
diffusion couplée molécules-aérosols (LRA) sont estimées grâce à l’épaisseur atmosphérique 
(quantité d’aérosols présents dans l’atmosphère) et le coefficient d’Angström (type de 
particules). Le signal atmosphérique mesuré dans le proche infrarouge est ensuite extrapolé vers 
le domaine visible pour retrouver le signal marin sur l’ensemble du spectre (Gordon and Wang, 
1994 ; Antoine and Morel, 1999).  
  
Dans le cas des eaux de type II, les particules inorganiques rétrodiffusent suffisamment de 
photons dans le proche infrarouge pour que le signal marin ne soit plus négligeable. Les 
méthodes de corrections atmosphériques deviennent donc complexes. Ainsi, des hypothèses sur 
la variation spectrale du signal marin des eaux turbides sont nécessaires. Pour ce type d'eau, deux 
approches sont possibles pour réaliser les corrections atmosphériques : 1) la modélisation de la 
réflectance à partir de la concentration en MES (Lavender et al., 2005) ; 2) l’approche basée sur 
les faibles variations spectrales de la réflectance des eaux côtières dans le proche infrarouge 
(Ruddick et al., 2000, 2006). Ceci est dû essentiellement à la faible variation spectrale du spectre 
de rétrodiffusion des particules à 765 et 865 nm. Cependant, l’utilisation de cette méthode se 
limite aux eaux côtières modérément turbides (Doron et al., 2011).  
 
Récemment, Wang et Shi (2007) ont proposé une méthode fiable basée sur la combinaison des 
bandes spectrales proche infrarouge (NIR) et moyen infrarouge (SWIR)  pour les eaux turbides 
et pour les canaux de MODIS.  
 
Contamination du signal par la glace de mer  
 
Dans les hautes latitudes, la détermination du signal mesuré par le capteur est aussi contaminée 
par la glace de mer, qui est la plupart du temps recouverte de neige, et qui peut réfléchir plus de 
90 % de la lumière visible et du proche infrarouge incidente (Perovich et al., 2002). Deux 
phénomènes physiques ont été identifiés : 1) “l’effet de l’environnement” qui se produit le long 
de la bordure de la banquise de glace (Tanré et al., 1981) et 2) la contamination “sub-pixel” due 
à la présence d’une faible quantité de glace à l’intérieur d’un pixel classifié océanique (Gregg 
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and Casey, 2004). Il a été démontré que la contamination sub-pixel produit une sous-estimation 
systématique de Lw dans la partie bleue du spectre. Une méthode permettant de corriger les effets 
d’environnement (tables pré-calculées [LUTs]) a été proposée pour détecter les pixels 
contaminés par la glace de mer (Bélanger et al., 2007). 
 
2.3 La température de surface de la mer (SST)  
 
 Introduction  2.3.1
 
La température de surface de la mer (Sea Surface Temperature ou SST) est l’un des principaux 
paramètres environnementaux mesurés d’une façon régulière depuis des décennies. Elle 
correspond à la température de la couche d'eau près de la surface.  C’est au niveau de cette 
couche océanique que se produisent les interactions entre l’océan et l’atmosphère qui 
conditionnent le climat. Elle joue donc un rôle considérable sur le climat de la planète. Ainsi, 
pour améliorer notre compréhension du climat et des écosystèmes marins ainsi que pour aider 
pour les prévisions météorologiques, il est crucial de connaître la répartition des températures de 
surface des océans. 
 
 Historique des mesures de la SST  2.3.2
 
Les mesures de la température de surface de la mer remontent à l’invention des premiers 
thermomètres vers le milieu du xvii
e
 siècle. La température de surface de la mer était, en ce 
temps, mesurée à l’aide d’un seau à bord des navires. De nos jours, les mesures sont effectuées à 
l’aide de bathysondes (ou sonde CTD pour Conductivity, Temperature, Depth) qui permettent 
d'acquérir des mesures de salinité, de température et de pression en continu, le long d'un profil 
vertical depuis la surface jusqu'à des profondeurs importantes. Outre les navires, des bouées, 
fixes ou dérivantes, sont aussi déployées, permettant d'enregistrer différents paramètres 
océanographiques en continu, dont la température de surface, en un point précis de l'océan. Les 
données acquises par les bouées sont relevées périodiquement ou transmises directement à une 
station au sol par l’intermédiaire de satellites. Cependant, bien que ces données de température 
aient une bonne précision, elles demeurent ponctuelles et limitées dans le temps.  
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Ce n’est que depuis les années 1970 que les satellites, ayant des capteurs opérant dans 
l'infrarouge thermique, ont considérablement enrichi nos connaissances en permettant de repérer 
les structures océanographiques qui ont une signature thermique à la surface. Ils permettent aussi 
une observation synoptique et répétitive des champs thermiques de surface et viennent ainsi 
compléter les données in situ.  
 
Le premier radiomètre imageur opérationnel adapté à l'étude des structures thermiques 
superficielles de la mer a été le VHRR (Very High Resolution Radiometer) lancé en 1972 à bord 
d’un satellite TIROS (NOAA-2) (National Oceanic and Atmospheric Administration). En 
octobre 1978, la NASA lance le satellite TIROS-N, premier de la série des NOAA 2
e
 génération 
(NOAA-6 à NOAA-18), qui embarque à son bord l’AVHRR (Advanced Very High Resolution 
Radiometer) version améliorée du VHRR. Ce radiomètre fournit des données dans le visible et le 
thermique de la surface terrestre, de jour comme de nuit. Depuis, différentes versions de ce 
capteur ont été régulièrement embarquées sur les satellites NOAA. Avec une résolution spatiale 
de 1 km et 5 canaux spectraux, dont deux dans la fenêtre thermique 11 µm, l'AVHRR est bien 
adapté à la cartographie des températures de surface de la mer à méso-échelle. 
 
D’autres capteurs mesurent aussi la température de surface de la mer comme MODIS et MERIS. 
Nous avons choisi les données AVHRR qui sont disponibles en temps réel à l’IML. 
 
 Définition de la SST  2.3.3
 
La température de surface de la mer correspond à la température de la couche d'eau proche de la 
surface, dont l'épaisseur, plus ou moins importante, est en général de l'ordre de quelques mètres. 
C'est un paramètre difficile à définir précisément car, dans cette couche supérieure de l'océan, la 
structure thermique verticale est relativement complexe et variable.  
Plusieurs définitions ont été accordées à la SST en fonction de la profondeur de mesure. Selon le 
groupe de la haute résolution de la SST (Group of high resolution sea surface temperature, 
www.ghrrst.org), on distingue en général  (Figure 2.6) : 
- la température à l’interface air-mer (SST int) ; 
- la température de la « peau » (SST skin) ;  
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- la température de la « sous-peau » (SST sub-skin) ; 
- la température de surface « profonde » (SST depth ou SST bulk) ; 
- la température de « fondation » (fnd temperature). 
 
En théorie, la SST mesurée par les radiomètres fonctionnant dans l'infrarouge thermique (de 3,7 
à 12 µm), correspond à la température des premiers micromètres (10-20 µm) de la surface 
océanique skin temperature. Elle est différente de la bulk temperature (température de la couche 
de mélange océanique mesurée par les navires et les bouées et intégrée sur les tout premiers 
mètres). Cette différence de profondeur peut induire un écart de température allant de 0,2 °C la 
nuit (skin temperature plus froide que la bulk temperature) à plusieurs degrés le jour, par mer 
calme et fort ensoleillement. Mais la mer étant la plupart du temps agitée, on considère que la 
température mesurée par les capteurs satellitaires correspond à la tranche d'eau de surface épaisse 




                      Tiré de Minnett and Kaiser-Weiss (2012) 
 
Figure 2.6 - Schéma des gradients de température près de la surface. Les chiffres sur les axes 
sont à titre indicatif seulement. Les définitions ont été présentées ci-dessus. 
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 Calcul des températures de surfaces marines 2.3.4
 
Les principales difficultés pour produire des champs de température de surface de la mer 
concernent le passage des températures de brillance des canaux infrarouges thermiques aux 
températures réelles de la surface et la discrimination entre la mer et les nuages. En effet, dans 
l'infrarouge thermique, le rayonnement mesuré par le capteur satellitaire est le rayonnement émis 
par la surface de l'eau. Lors de son trajet entre la surface océanique et le capteur, le rayonnement 
va être totalement ou en partie absorbé et contaminé par les différents constituants de 
l'atmosphère et les nuages. Il est donc nécessaire de corriger le signal parvenant au capteur pour 
restituer la température de surface de la mer. 
 
Les méthodes utilisées pour corriger l'atténuation du signal par l'atmosphère et obtenir ainsi les 
champs de température de surface de la mer varient en fonction du type de radiomètre. Pour les 
capteurs ne disposant que d’un seul canal dans l’infra-rouge thermique (IRT), le calcul des SST 
s’effectue à l’aide d’une approche empirique, par régression avec des mesures in situ.  
 
Pour les radiomètres multispectraux, une combinaison des mesures effectuées dans deux ou trois 
bandes spectrales permet une bonne correction des effets atmosphériques. C'est la méthode des 
fenêtres partagées (split-window) utilisant la différence existante entre les bandes thermiques 4 et 



























    
  Encadré 2.4. Calcul de la température de surface marine 
 
  Une approximation de l'équation du transfert radiatif (Deschamps and Phulpin, 
  1980) conduit à l'équation linéaire générale du "split window": 
 
     ∑                     (Éq.2.19) 
 
  TS est la température de surface de l’eau, Ti  est la température radiométrique.  
  Les coefficients ai peuvent être estimés théoriquement à partir des coefficients 
  d'absorption de la vapeur d'eau, le principal gaz absorbant, ainsi qu'à partir des 
  profils verticaux de température et en humidité de l'atmosphère.  
 
  En pratique, il est très rare de disposer de radiosondages qui coïncident exactement 
  avec les mesures acquises par satellite et les coefficients ai sont donc généralement 
  déterminés par régression linéaire entre les températures de brillance et les  
  températures de surface relevées par les navires ou les bouées, ce qui permet de 
  pallier à la méconnaissance des paramètres cités précédemment (Mc Clain et al., 
  1985). 
  La constante a0 est un terme de correction qui prend en compte des paramètres tels 
  que la réflexion diffuse de la surface.  
 
  L’algorithme général est celui de MCSST (multichannelSST) qui correspond à une 
  fonction linéaire des températures de brillance qui prend en compte l’angle 
  zénithal  (θ) du capteur, (secθ=1/cosθ). 
 
                   (       )    (      )            (Éq.2.20) 
 
  où TB3,TB4,TB5 sont les températures de brillance associées aux canaux AVHRR 
  3,4,5. 
  ai dépendent de l'émissivité de la surface observée aux longueurs d'onde associées 
  aux canaux AVHRR-4 et 5. 
 
  En général, la précision de ces algorithmes est d'environ 0,5 - 0,7 °C pour des 








La zone d’étude est située dans le sud-est de la mer de Beaufort, dans la partie ouest de l’océan 
Arctique. À l’ouest, elle est limitée par la baie de Mackenzie, à l’est par le golfe d’Amundsen et 
l’île de Banks, et au sud par les Territoires du Nord-Ouest. Elle se caractérise par la présence du 
large plateau continental du Mackenzie (60 000 km
2
) au sud-ouest de la mer de Beaufort, 
délimité par l'isobathe de 200 m de profondeur. 
 
Pour une meilleure appréhension des contextes géographique et océanographique de la mer de 
Beaufort, une description de l’océan Arctique est présentée aussi bien du point de vue physique 
que biologique : circulation générale, masses d’eau, cycle de formation et de fonte de la glace de 
mer, apports d’eau douce et  biologie. 
 
3.2 L’océan Arctique : un bassin océanique entouré de continents 
 
 Caractéristiques géographiques 3.2.1
 
À la différence de l'Antarctique, qui est un continent, l'Arctique est constitué d'un océan bordé de 
masses continentales et caractérisé par la présence de larges plateaux continentaux (figure 3.1). 
Les continents américain et eurasien enserrent presque totalement l'océan Arctique. Sa superficie 
est d’environ 14 000 000 km2 ce qui représente 2,6 % de la surface des océans mondiaux mais 
seulement 1 % en terme de volume (Jakobsson, 2002). L'océan Arctique communique avec 
l'océan Atlantique principalement par le détroit de Fram qui sépare le Groenland de l'archipel du 
Spitzberg et la mer de Barents. La profondeur de ce détroit, près de 700 mètres, permet l'échange 
de masses d'eaux importantes avec la mer du Groenland, située dans l'océan Atlantique nord. 
C'est le principal couloir de communication avec les autres océans. D'autres voies de 
communication moins importantes avec l'océan Atlantique sont le détroit de Nares (nord de la 
baie de Baffin) et l'archipel Arctique canadien (principalement le détroit de Lancaster). La 
communication avec l’océan Pacifique est assurée via le détroit de Bering qui est étroit et peu 
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profond (quelques dizaines de mètres) et n'autorise pas d'échanges importants, ce qui confère à 






Tiré de  http://www.grida.no/graphicslib 
 






 Circulation des masses d’eau 3.2.2
 
Trois sources différentes alimentent le bassin Arctique : les océans Atlantique et  Pacifique ainsi 
que les fleuves qui s'y déversent. Les eaux issues de ces trois sources présentent des propriétés 
physico-chimiques très différentes (salinité, température, concentration en nutriments (Carmack, 
2000)). 
 
La circulation dans le bassin Arctique est assez complexe et semble être soumise aux paramètres 
extérieurs, tels la circulation atmosphérique ou les débits de rivières (Proshutinsky and Johnson, 
1997 ; Newton et al., 2006). Elle présente, en de nombreux points une grande variabilité 
verticale (Pickart, 2004 ; Aagaard, 1984) et est soumise à des cycles temporels de différentes 
périodes (Aagaard, 1981 ; Proshutinsky and Johnson, 1997 ; Carmack, 2000). 
 
De façon schématique, cette circulation peut être divisée en deux parties, une en surface, 
importante notamment pour la dynamique du couvert de glace, et une en profondeur capitale 
pour la diffusion des différents types d’eau. Les échanges entre les couches profondes et 
superficielles ont lieu à la limite des plateaux continentaux et sont favorisés par la présence de 
larges canyons sous-marins. Sous l'influence de régimes atmosphériques favorables, des 
processus de résurgences d’eau (upwelling) ou de plongées d’eau (downwelling) importantes 
peuvent se mettre en place (Carmack and Kulikov, 1998 ; Carmack and Chapman, 2003 ; 
Williams et a1., 2006, 2008) mais peuvent également trouver leur source sur les plateaux 
continentaux dans la transformation des masses d'eau qui accompagnent notamment la formation 
de la glace de mer (Aagaard et al., 1981 ; Melling and Moore, 1995). 
 
La majeure partie des échanges se fait avec l’océan Atlantique à travers le détroit de Fram et la 
mer de Barents. Les eaux atlantiques relativement chaudes et salées (S > 34,9 ,  > 3 C, 
Ekwurzel et al., 2001) transportées par le Gulf Stream depuis les faibles latitudes pénètrent dans 
l’océan Arctique via la mer de Norvège. Au détroit de Fram, les eaux atlantiques rencontrent les 
eaux de surface arctiques moins denses, se refroidissent, plongent et renouvellent les masses 
d’eau profondes de l’océan Arctique. Ensuite, elles rejoignent leur profondeur moyenne 
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d’équilibre comprise entre 300 et 500 mètres, où se situe la couche intermédiaire de l’océan 
Atlantique, connue sous le nom de couche atlantique (Atlantic Layer, AL) (Rudels et al., 1994).  
 
Les eaux formées sur les plateaux continentaux eurasiens durant la formation de la glace de mer  
(Aagaard et al., 1981) et les eaux du Pacifique pénétrant via le détroit de Bering coulent en 
profondeur et vont alimenter une couche isolée de la surface, qui est plus froide ( < 1 C, 
Carmack et al., 1989) et connue sous le nom de halocline arctique froide (Arctic Cold Halocline, 
ACH) (50 à 200 m). Elle agit comme une barrière empêchant le contact avec la glace de mer 
mais aussi avec l’atmosphère (Aagaard et al., 1981 ; Rudels et al., 1994).  
 
Du côté ouest de l’océan Arctique, les eaux provenant de l’océan Pacifique, froides et 
relativement peu salées (S ~ 2,5 de moins que les eaux atlantiques, Newton et al., 2013), 
traversent le détroit de Bering tel que mentionné ci-haut. Au cours de leur passage, les 
caractéristiques de ces eaux se modifient en fonction des saisons, générant les eaux d’été et les 
eaux d’hiver de la mer de Bering (Bering Sea Summer Water, BSSW; Bering Sea Winter Water, 
BSWW) (Ekwurzel et al., 2001).  
 
Enfin, les eaux météoriques (Meteoric Water, MW), provenant du débit des rivières et des 
précipitations alimentent l’océan Arctique avec une variabilité saisonnière et interannuelle 
(Macdonald et al., 1989). 
 
De plus, les apports d’eau provenant de la fonte de la glace de mer sont aussi pris en compte 
depuis l’accélération de la réduction de la banquise arctique ces dernières années. 
 
La couche de surface, appelée couche mélangée polaire (Polar Mixed Layer, PML), se trouve 
entre 0 et 50 m dans la colonne d’eau (Carmack and Kulikov, 1998). Elle est constituée d’un 
mélange des eaux provenant de l’Atlantique et du Pacifique, des apports continentaux ainsi que 
des eaux de fonte de la glace de mer. Elle possède une salinité faible (S < 31) et une température 
variable en fonction des apports d’eau douce en été et du mélange hivernal (McLaughlin et al., 
1996). Ainsi, le cycle annuel de la PML est caractérisé par une stratification durant la saison 
estivale en réponse au réchauffement solaire et aux apports d’eau douce provenant tant du débit 
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des rivières que de la fonte des glaces (Macdonald et al., 2004) ainsi que par un mélange vertical 
pendant la saison hivernale engendré par la formation de la glace de mer et le rejet de sel à la 
surface (Carmack and Macdonald, 2002). 
 
Enfin, sous la couche atlantique se trouve une couche épaisse formée d’eau de fond arctique 
(Arctic Deep Water, DW, Carmack et al., 1989) froide, salée ( < 0 C, 34,8 < S < 34,9) qui 
s’étend profondément ( < 800 m) (Lansard et al., 2012). 
 
La circulation de surface des eaux dans l’Arctique présente trois composantes (figure 3.2) : 
 
- le courant anticyclonique connu sous la dénomination de gyre de Beaufort (Coachman and 
Aagaard, 1974 ; McLaren et al., 1987) qui circule à grande échelle circulaire et quasi-fermée 
dans la partie ouest de l’océan Arctique ; 
- le courant transpolaire ou dérive transpolaire (Transpolar Drift) provenant depuis le nord des 
plateaux sibériens jusqu’au détroit de Fram ; il est défini comme étant le tapis roulant exportant 
une partie des glaces vers l’océan Atlantique via le détroit de Fram ; 
- les courants cycloniques côtiers induits par la force de Coriolis et influencés par les apports des 
eaux atlantiques et pacifiques (Pickart, 2004).  
 
La gyre de Beaufort peut s’étendre assez loin au nord et à l’ouest sous l’influence de la 
circulation atmosphérique (Newton, 2006). La circulation anticyclonique tend à faire recirculer 
les eaux de surface du courant transpolaire dans la partie canadienne de l’océan Arctique. Sous 
ces conditions, les glaces s’accumulent à cause de la convergence et forment des crêtes de 
pression. Par circulation cyclonique, le contraire se produit alors et les glaces sont transportées 
par le courant transpolaire. Ainsi, la qualité de l’eau exportée hors de l’océan Arctique vers le 
Groenland a une importance capitale car la convection dans l’Atlantique Nord, qui est à l’origine 
de la circulation thermohaline globale, est fortement conditionnée par le transport d’eau douce à 
travers le détroit de Fram (Melling, 2000). Une future augmentation du transport de glace via le 
détroit de Fram vers l'Atlantique, suite à des perturbations dans la circulation de surface; dans un 







       Tiré de Woods Hole Oceanographic Institution, http: // www.whoi.edu/page.do 
 
Figure 3.2 - Patrons de circulation générale des masses d’eaux de surface dans l’océan Arctique. 
(Les eaux atlantiques (en rouge), les eaux pacifiques (en bleu), la gyre de Beaufort et le courant 
trans-polaire (en bleu)). 
 
 La glace de mer  3.2.3
 
La partie centrale de l'océan Arctique reste encore aujourd'hui couverte en permanence par une 
glace de mer pluri-annuelle (multi-year ice) épaisse et compacte (pack arctique) alors que ses 
régions périphériques présentent un cycle saisonnier d'ouverture et de fermeture des glaces. En 
hiver, l’ensemble de l’océan Arctique est couvert d’une glace qui peut atteindre jusqu’à environ 
2 m d’épaisseur. La bordure de la glace suit alors de manière remarquable les courants 
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océaniques (Bitz et al., 2005). En été, l’épaisse couverture de glace de l’océan Arctique central 
survit en grande partie à la fonte, alors que les bordures se trouvent libres de glace. Ce retrait de 
la périphérie de la banquise touche à sa fin en septembre. Il est le plus important dans l’Arctique 
de l’est canadien, dans les mers nordiques et dans les mers périphériques sibériennes. La 
banquise arctique pluri-annuelle a subi ces dernières années une réduction drastique de l’ordre de 
-15 % par décennie suite au réchauffement climatique (Comiso, 2011), ce déclin étant plus 
marqué en mers de Beaufort, de Chukchi et de Sibérie Orientale. De nos jours, la glace de mer 
pluri-annuelle est essentiellement de la glace de deuxième et troisième année (Maslanik et al., 
2007). 
 
Le long des côtes, la croissance de la glace de mer prend une forme particulière. Elle reste 
immobile le long de la côte où elle est ancrée au rivage : elle est appelée banquise côtière 
(landfast ice). Elle peut s’étendre sur quelques mètres comme sur plusieurs centaines de 
kilomètres, selon l’étendue du plateau continental et les blocs de glace peuvent rester ancrés au 
fond. Dans les régions de divergence ou de cisaillement, la glace s’ouvre et donne naissance à 
des fractures (ou chenaux). Lorsqu’une telle ouverture se produit au sein d’une couverture 
compacte de glace, on l’appelle polynie (flaw lead polynya) (Smith et al., 1990). Les polynies 
(voir section 3.2.5.) sont des zones d’importance pour les processus de productions biologiques, 
ainsi que pour la navigation. La frontière entre la glace côtière et la glace mobile (offshore pack 
ice) est souvent le siège d’une polynie ouverte sous l’effet des vents (figure 3.3). 
 
 Les rivières arctiques et leur influence 3.2.4
 
L’océan Arctique est fortement influencé par les grandes rivières sibériennes et par d’autres 
grands affluents comme le fleuve Mackenzie et la rivière Yukon (Rouse et al., 1997). Il reçoit la 
plus grande quantité d'eau douce de tous les océans par rapport à son volume : 11 % des apports 
d'eau douce mondiaux alors que son volume ne représente que 1 % des océans mondiaux 
(Shiklomanov, 1993). Environ 80 % de cette eau est déchargée sur les immenses plateaux 
continentaux eurasiens, soit les mers de Laptev, de Kara, de Barents et de la Sibérie orientale 
(McClelland et al., 2012). Le fleuve Mackenzie est le plus grand fleuve canadien (1 600 km) et il 







(Stein and Macdonald, 2004) le classe quatrième parmi les plus 
importants fleuves de l’océan Arctique après le Yenisei, le Lena et l’Ob. 
 
L’apport d’eau douce dans le bassin de l’océan Arctique établit une forte stratification 
thermohaline, séparant les eaux de surface rapidement appauvries en nutriments des eaux 
profondes riches en nutriments recyclés. Or, la couche de surface présente des conditions 
d’éclairement optimales pour la croissance de plusieurs espèces phytoplanctoniques, en 
opposition avec les eaux profondes et froides (Richardson et al., 2005). De plus, les rivières sont 
la voie de transport directe pour les matières organique et inorganique d’origine terrestre vers les 
océans (Telang et al., 1991). En effet, à elles seules, les grandes rivières arctiques apportent entre 
22 et 32 millions de tonnes de carbone par année, principalement sous forme dissoute, à l’océan 
Arctique. Par la suite, les grands courants marins distribuent ce carbone à tous les océans du 
monde (Telang et al., 1991 ; Dittmar et Kattner, 2003). Les entrées de ces eaux montrent une 
grande variabilité saisonnière (Holmes et al., 2002), ce qui peut fortement influencer les 


















                         Tiré de Robinson and Brink (2006) 
 
 Figure 3.3. Dynamique de la glace de mer en hiver et en été dans la mer de Beaufort. 
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 Les polynies  3.2.5
 
Dans les régions polaires, les zones d’eau libre entourées de glace sont appelées des polynies. 
Ces polynies peuvent être libre de glace toute l’année ou recouvertes de glace pendant les 
périodes les plus froides (Smith et al., 1990). On retrouve les polynies à peu près aux mêmes 
endroits d’une année à l’autre. Dans l’Arctique canadien, les polynies représentent 4 % du total 
de la surface de glace en hiver mais comptent pour 50 % des transferts locaux d’énergie entre 
l’océan et l’atmosphère (Struzik, 1990). Elles sont maintenues ouvertes par la divergence des 
glaces due aux vents et par la fonte de la glace par des eaux plus chaudes. En hiver, les polynies 
sont des sources majeures de saumûre durant la formation de la glace. La réduction précoce de 
l’étendue et de l’épaisseur de la glace dans les polynies favorise la production primaire, qui est 
généralement plus forte que dans les régions adjacentes (Pesant et al., 1996 ; Klein et al., 2002 ; 
Tremblay and Smith, 2007). Ce sont de véritables oasis polaires, très productives, ayant un grand 
intérêt écologique en Arctique, puisqu’elles représentent des aires primordiales de reproduction, 
d’alimentation et d’hivernage pour de nombreux oiseaux et mammifères marins (Stirling 1980, 
1997 ; Dickson and Gilchrist, 2002). Parmi les plus importantes, on cite la polynie des eaux du 
Nord (North WaterPolynya, NOW) située dans la partie nord de la baie de Baffin (figure 3.4). 
C’est la plus grande polynie récurrente de l’Arctique (Barber and Massom, 2007). Son ouverture 
et son maintien dépendent d’une combinaison de mécanismes de chaleur latente et de chaleur 
sensible (Barber et al., 2001 ; Ingram et al., 2002). Elle est considérée comme le système marin 
le plus productif au nord du cercle Arctique (Tremblay et al., 2002). Une autre polynie 
importante est la polynie du cap Bathurst, située dans le golfe d’Amundsen, et fait partie de notre 
zone d’intérêt. Elle a été considérée comme une polynie productive par Arrigo et van Dijken 
(2004), mais des études plus récentes ont démontré le contraire (Tremblay et al., 2008 ; Lalande 




      Tiré de AMAP (1998), University of Texas Perry-Castaneda Library map collection. 
 
Figure 3.4 - Carte montrant les mers arctiques et les polynies (NEW : Northeast Water Polynya, 
NOW: North Water Polynya, CBP: Cape Bathurst Polynya). 
 
3.3 Le secteur sud-est de la mer de Beaufort 
 
La zone d’étude est située dans le secteur canadien du sud-est de la mer de Beaufort. Elle est 
caractérisée par un vaste plateau continental (~ 120 km de largeur et ~ 530 km de longueur) peu 
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profond (figure 3.5). C’est le plateau du Mackenzie, qui est caractérisé par la présence de deux 
canyons orientés perpendiculairement au trait de côte, le canyon Mackenzie et le canyon 
Kugmallit (non représentés sur la figure 3.5). Ces sites sont connus pour être favorables aux 




Figure 3.5 - Localisation de la zone d’étude : le secteur sud-est de la mer de Beaufort. 
 
Le golfe d'Amundsen est situé entre la bordure est du plateau continental et l'île de Banks et 
abrite la polynie du cap Bathurst. Sa position à l'extrémité ouest du passage du Nord-Ouest, route 
entre les océans Atlantique et Pacifique en fait une région à grand potential économique. 
 
Les mouvements des glaces et des eaux de surface sont gouvernés par la gyre de Beaufort 
anticyclonique. Sous la surface, le mouvement s’inverse pour produire le courant cyclonique 
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connu sous le nom de Beaufort Undercurrent (Aagaard, 1984). La circulation des eaux suit le 
schéma décrit dans la section 3.2.2.  
 
Le climat du secteur sud-est de la mer de Beaufort est caractérisé par des étés frais et courts ainsi 
que des hivers longs et durs. Trois régimes de glace de mer peuvent se distinguer (Barber and 
Hanesiak, 2004) :  
1) la banquise côtière (landfast ice) immobile qui se développe vers octobre et novembre ; au fur 
et à mesure que les températures baissent, la glace commence à se former, le débit du fleuve 
Mackenzie diminue et, à la fin de l’hiver, la glace côtière atteint son maximum et s’étend vers le 
large jusqu’à l’isobathe de 20 m ;  
2) une zone d’accumulation, appelée stamukhi, bordant la banquise côtière et formant un barrage 
naturel de glace retenant près de la côte les eaux du fleuve Mackenzie ; au delà du stamukhi 
s’ouvre un chenal d’eau libre ; 
3) la polynie du cap Bathurst dans le golfe d'Amundsen, qui s'élargit en été pour former la 
troisième plus grande polynie du système circumpolaire arctique ; elle semble être formée par 
advection de la glace sous l’influence des vents (Carmack and Macdonald, 2002) et elle s’ouvre 
le plus souvent en juin (Arrigo and Van Dijken, 2004). 
 
Au printemps, la fonte de la glace débute vers la fin avril. Pendant l’été, le réchauffement des 
eaux et l’ensoleillement vont favoriser la fonte de la glace de mer jusqu'à obtenir des eaux libres. 
 
La période de débâcle est variable d’année en année, mais se produit généralement à la fin mai 
jusqu’à l’ouverture du delta du fleuve Mackenzie. L’accumulation d’eau douce relativement 
chaude et turbide va accentuer la fonte de la glace de mer et forcer l’ouverture du stamukhi 
(figure 3.6). Le panache du fleuve s’étend alors rapidement vers le large. Le fleuve Mackenzie a 
une profonde influence sur cette région en apportant un fort volume d'eau douce et de nutriments 
à la mer de Beaufort. Il transporte environ 130 x 10
6
 tonnes de sédiments chaque année dans la 
mer de Beaufort et il est considéré comme le fleuve le plus riche en sédiments dans l'Arctique 
(Carmack and Macdonald, 2002). Les sédiments qui s'accumulent sur le plateau canadien sont 
remis en suspension et transportés lors de tempêtes, en particulier en fin d’automne. Pendant les 
mois d'été, de grands volumes d'eau (environ 30 000 m
3
/s) continuent d'être rejetées dans le 
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fleuve Mackenzie. La décharge du fleuve forme un panache qui s’étend au large (Carmack and 
Macdonald, 2002) provoquant une forte stratification de la couche de surface (5-10 m) 
(Macdonald et al., 1989). Les eaux du panache du fleuve Mackenzie peuvent ainsi se distinguer 
jusqu'à 400 km de la côte (Carmack and Macdonald, 2002). Ce panache influence les propriétés 
optiques de la couche de surface de la mer de Beaufort (Matsuoka et al., 2009) puisqu'il est la 
principale source non seulement de CDOM (Colored dissolved organic matter) (Osburn et al., 
2009) mais aussi de particules, qui diminuent la pénétration de la lumière dans la colonne d’eau 
(Parsons et al., 1989 ; Carmack et al., 2004). Les eaux déversées sur le plateau influencent donc 
la production phytoplanctonique, puisqu’elles constituent aussi une source importante d’éléments 
nutritifs. La production primaire annuelle sur le plateau est estimée entre 20 et 28 g de carbone 
m-2 (Macdonald et al., 1987 ; Lavoie et al., 2009). 
 
 
Tiré de : http://www.cases.quebec-ocean.ulaval.ca/CASESreport2005 
 
Figure 3.6 - Image MODIS de juin 2004 sur la zone d’étude montrant le dégagement des eaux 
turbides du fleuve Mackenzie après la dislocation du stamukhi.  
 
Les vents conditionnent le déplacement des eaux du panache. Les vents provenant de l’est ont 
tendance à éloigner le panache du Mackenzie vers le large et le nord, provoquant parfois des 
remontées d'eau côtières. Par contre, par vent calme, les eaux du fleuve Mackenzie tendent à 
suivre la côte vers l'est sous l'effet de la force de Coriolis, à longer la péninsule de Tuktoyaktuk 
(près de Paulatuk) et à entrer dans le golfe d'Amundsen (Carmack and Macdonald, 2002). Par 
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vent d’ouest, cette trajectoire est plus prononcée et le flux d’eau se dirige vers la côte et va 
plonger en produisant des immersions d’eaux plus profondes.  
 
Enfin, le mélange automnal débute vers la mi-août en diminuant la stratification dans les  
premiers 20 m de la colonne d’eau. 
 
3.4 La biologie  
 
Dans l’océan Arctique, la saison productive couvre généralement une période de deux à quatre 
mois, entre mai et septembre, selon les dynamiques interannuelles de fonte et de formation des 
glaces de mer (Gosselin et al., 1997 ; Lovejoy et al., 2002 ; Wassmann et al., 2006). 
Globalement, le secteur canadien de la mer de Beaufort est peu productif dû à la stratification 
permanente des eaux polaires de surface qui limite les échanges avec les eaux intermédiaires du 
Pacifique riches en nutriments (Carmack et al., 2004 ; Tremblay et al., 2008 ; Brugel et al., 
2009). Il existe relativement peu de mesures de chlorophylle dans cette région, toutefois, toutes 
celles qui sont disponibles tendent à démontrer une faible concentration de chl-a (< 1 mg.m
-3
) 
dans la région du panache du Mackenzie et ce, quelque soit la saison (Brugel et al., 2009 ; 
Schloss et al., 2008 ; Connelly et al., 2012 ; Emmerton et al., 2008 ; Carmack et al., 2004). La 
faible productivité phytoplanctonique sur le plateau continental arctique de la mer de Beaufort 
est caractéristique des eaux oligotrophes (Carmack et al., 2004). La situation est toutefois 
différente dans le golfe d’Amundsen, où il a été possible de distinguer une classe très riche en 
chl-a (ψ > 10 μm) (Brugel et al., 2009) laissant supposer que c’est une zone de résurgence d’eau 
froide. La partie sud-est de la mer de Beaufort est considérée comme une zone peu productive à 
régime oligotrophe, mais possédant une zone plus riche à régime eutrophique, le point chaud 
(hotspot) du cap Bathurst (Ardyna et al., 2011) situé à l'extrémité est du plateau du Mackenzie. Il 
faut mentionner que, malgré une faible production dans la couche de surface durant la saison 
estivale, la couche de maximum de chlorophylle de subsurface (Subsurface Chlorophyll Maxima, 
SCM) est, quand à elle, très active (Martin et al., 2012). 
 
Le zooplancton marin occupe une place prépondérante dans le réseau trophique pélagique 
arctique. Les organismes hétérotrophes qui le composent transforment la matière organique 
52 
 
synthétisée par le phytoplancton et acheminent le carbone vers différents flux biogéochimiques. 
Ainsi, certaines espèces peuvent prendre une part active au fonctionnement de la « pompe 
biologique », c’est-à-dire le transfert en profondeur du carbone biogène et sa séquestration pour 
des millénaires dans les couches profondes de l’océan et dans les sédiments. Il a été démontré 
que le zooplancton joue un rôle important dans l'exportation de la matière organique particulaire 
(MOP) en période estivale (Morata et al., 2008 ; Lalande et al., 2009 ; Juul-Pedersen et al., 
2010). Toutefois, avec une production primaire et des flux d'exportation faibles par rapport à 
d'autres régions de l'océan Arctique, la polynie de cap Bathurst se situe parmi les polynies les 
moins productives de cet océan (Lalande et al., 2007, 2009 ; Reigstad et al., 2008). 
 
Pour les niveaux trophiques supérieurs, de nombreux animaux arctiques, comme les ours 
polaires, les phoques et les oiseaux de mer, doivent leur survie à la productivité primaire et 




Dans ce chapitre nous présenterons un résumé de la méthodologie car celle-ci est décrite en 
détail dans les chapitres 5, 6 et 7. La méthodologie repose principalement sur des données de 
réalité de terrain ainsi que sur des données satellitaires.  
Afin de répondre aux objectifs fixés pour la thèse, il est nécessaire de disposer des mesures 
suivantes :  
 
- propriétés optiques apparentes (AOPs), comme la réflectance à la surface de l’eau, la 
luminance et le coefficient d’atténuation diffuse (Kd) ; 
- propriétés optiques inhérentes (IOPs), comme l’absorption et la diffusion ; 
- données satellitaires (chlorophylle et température) ; 
- données in situ (pigments chlorophylliens, matière organique colorée dissoute, matière en 
suspension, matière non algale). 
 
La méthodologie développée comporte les étapes suivantes (figure 4.1) :  
- acquisition des données in situ et satellitaires ; 
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- validation des algorithmes opérationnels bio-optiques empiriques et semi-analytiques et 
développement de nouveaux algorithmes à partir des données de réflectance mesurées ; 
- application d’un nouvel algorithme aux données de SeaWiFS et calcul des moyennes 
mensuelles de la chlorophylle à partir des données satellitaires archivées sur la période  de 
1998 à 2004, qui est la période de disponibilité de données de SeaWiFS à pleine résolution 
sur la zone d’étude ;  
- calcul des moyennes météorologiques mensuelles des températures de surface de la mer à 
partir des images d’AVHRR de NOAA ainsi que des anomalies mensuelles (1998-2008) ; 
- détection des fronts thermiques  à partir des images de température ;  










4.1 Contexte d’acquisition des données sur le terrain  
 
Les données in situ ont été recueillies lors des expéditions du programme CASES (Canadian 
Arctic Shelf Exchange Study) en 2003 et 2004, durant les campagnes ArcticNet de 2005, 2006 et 
2007 à bord du brise-glace canadien Amundsen ainsi que lors d’autres missions 
océanographiques dans la mer de Beaufort. Nous avons participé aux missions en mer CASES 
2003 (Leg1) (avant de commencer le doctorat) et ArcticNet 2007 (Leg 7). 
 
Avant de procéder à la description de l’acquisition des données, nous présentons sommairement 
les programmes CASES et ArcticNet au cours desquels les travaux de recherche ont été réalisés.  
 
 Programme CASES  4.1.1
 
Depuis 2001, le Conseil de recherche en sciences naturelles et en génie du Canada (CRSNG) a 
financé le réseau de recherche Canadian Arctic Shelf Exchange Study (CASES ; 
http://www.cases.quebec-ocean.ulaval.ca) pour mener une étude du plateau continental arctique 
canadien. Notre projet de recherche s’inscrit dans le cadre de ce programme pluridisciplinaire et 
international, dont le but ultime est de mieux comprendre les conséquences biogéochimiques et 
écologiques de la variabilité et du changement de la banquise résultant des modifications 
climatiques sur le plateau continental du Mackenzie. 
 
Bien que plusieurs études aient été menées depuis les années 1980 dans le sud de la mer de 
Beaufort (Carmack and Macdonald, 2002), l’interaction entre les composantes de cet 
environnement et son éventuel comportement dans un contexte de changements climatiques 
restaient encore à déterminer. CASES était l’occasion de capitaliser les efforts d’une large 
communauté scientifique travaillant dans les divers domaines de l’océanographie arctique 
(glaciologie, océanographie physique, biogéochimie, etc.). Plusieurs stations couvrant la totalité 
de la zone d’étude ont été visitées durant différentes saisons, des mouillages ont été déployés et 
un hivernage du brise-glace dans la baie de Franklin a permis d’échantillonner durant la saison 
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hivernale (décembre 2003 à juin 2004). Cette importante mission scientifique a permis de suivre 
l’évolution des paramètres environnementaux dans cette région encore peu explorée.  
 
 Réseau ArcticNet 4.1.2
 
ArcticNet est un réseau de centres d’excellence du Canada fondé depuis 2003 qui mène des 
études d’impact régionales intégrées sur les sociétés ainsi que sur les écosystèmes côtiers marins 
et terrestres du Haut Arctique canadien, de l’Arctique de l’Est canadien et de la baie d’Hudson. Il 
regroupe à la fois des scientifiques, des gestionnaires en sciences naturelles, sociales et de la 
santé ainsi que des représentants du secteur privé. Son objectif principal est de contribuer au 
développement et à la diffusion des connaissances nécessaires à la formulation de stratégies 
d’adaptation et de politiques nationales pour préparer les Canadiens aux conséquences et aux 
opportunités découlant des changements climatiques et de la modernisation dans l’Arctique en 
utilisant des données acquises par le maintien d'observatoires à long-terme. 
 
La partie océanographique d’ArcticNet a débuté à l’automne 2004 (date de la fin de CASES) et 
se poursuit jusqu’à maintenant. Ces recherches menées depuis plus de dix ans offrent un cadre 
intersectoriel et multidisciplinaire unique pour la formation de la nouvelle génération de 
spécialistes du nord et du sud, qui auront à gérer l’Arctique canadien de demain. Ma contribution 
dans ce réseau se situe dans le cadre du projet 1.4 intitulé : Productivité marine et exploitation 
durable des ressources halieutiques émergentes (Marine Productivity and Sustainable 
Exploitation of Emerging Fisheries), (http://www.arcticnet.ulaval.ca). 
 
4.2 Acquisition des données 
 
Le tableau 4.1 présente les différents paramètres mesurés au cours des campagnes 
océanographiques citées et la figure 4.2, montre les stations d’échantillonnage visitées du 4 mai 
au 2 août 2004 dans la mer de Beaufort. Mentionnons que les mesures en optique marine ne 
peuvent être prises que quand les eaux sont libres de glace, généralement à partir du début mai 
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(chl-a par HPLC : chromatographie liquide à haute pression, Rrs : remote sensing reflectance, 
MES : matière en suspension, aCDOM : absorption de la matière organique colorée dissoute). 
 
 Échantillons récoltés 4.2.1
 
À chaque station, des échantillons d’eau ont été récoltés à la surface à l’aide d’un seau ainsi qu’à 
différentes profondeurs à l’aide d’une rosette océanographique. Pour la mesure de la 
chlorophylle, les échantillons (1 à 2 l) sont filtrés à l’aide de filtres Whatman GF/F  de 0,7 m. 
Les filtres sont rapidement congelés dans l’azote liquide et conservés congelés pour analyse 
ultérieure en laboratoire à l’aide de la méthode de  chromatographie liquide sous haute pression 
(High Performance Liquid Chromatography - HPLC) (Hooker et al., 2005) afin d’obtenir, pour 
chaque profondeur échantillonnée, une concentration en chlorophylle (chl-a) en mg m
-3
, ainsi 
que les différents pigments composant le phytoplancton. 
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La chlorophylle a été mesurée par la méthode HPLC tel que recommandé par la NASA (Bidigare 
et al., 2003 dans Mueller et al., 2003) afin de valider les images de télédétection.  
 
Pour mesurer l’absorption de la matière organique colorée dissoute (CDOM), les échantillons 
(50 ml) ont été récoltés et ensuite filtrés à l'aide de filtres Whatman Anotop
®
 de 0,2 m dans des 
bouteilles en verre ambrées lavées à l’acide. Les échantillons ont ensuite été congelés à une 
température de -20 ºC et conservés dans l’obscurité jusqu'à leur analyse en laboratoire par 
spectrophotométrie. 
 
Les matières en suspension (MES) ont été mesurées à l’aide de filtres en fibre de verre GF/F 
Whatman de diamètre 25 mm et de porosité 0,7 m (pré-pesés et séchés) en filtrant  entre 0,1 à 
3,5 L d’eau de mer. Les filtres ont ensuite été congelés à la température de -80 ºC jusqu'à leur 
analyse en laboratoire.   
 
 
Figure 4.2 - Localisation des stations d’échantillonnage dans la mer de Beaufort lors de la 




 Mesures des propriétés optiques apparentes 4.2.2
 
L’atténuation spectrale de la lumière dans la colonne d’eau a été mesurée à l’aide d’un 
radiomètre Satlantic SPMR (SeaWiFS Profiling Multichannel Radiometer) accompagné d’une 
sonde de référence SMSR (SeaWiFS Multichannel Surface Reference). Ces instruments 
permettent de mesurer l’éclairement descendant juste à la surface Es(0+,λ ), la luminance 
montante Lu(z,λ) et l’éclairement descendant Ed(z,λ) dans 13 bandes spectrales (405, 412, 434, 
442, 490, 510, 520, 532, 555, 590, 665, 683 et 700 nm), incluant les bandes de SeaWiFS et de 
MODIS/AQUA. Ces données sont ensuite utilisées pour calculer les luminances normalisées 
sortant de l’eau Lwn(). La réflectance à la surface de l’eau Rrs() (Remote sensing reflectance) a 
été calculée à partir du profil vertical de Lu(z,λ) et de l’éclairement descendant juste à la surface 
Es(0+,λ) mesurés, respectivement, avec le SPMR et le SMSR. Ensuite, la luminance à la surface 
Lw(0+,λ), a été calculé en appliquant un facteur de 0,543 (Mueller and Austin, 1995). Rrs() est 
le rapport entre Lw(0+,) et Es(0+,λ). On a donc :  
  
   ( )  
  ( 
   )
  (    )
                                 (Éq.4.1)  
              
Pour chacune des 32 stations échantillonnées, plusieurs profils (en général trois) ont été réalisés 
et la moyenne de Rrs() des différents profils a été calculée afin d’éliminer une partie de la 
variabilité temporelle à court terme. 
 
En plus des mesures dans la colonne d'eau, des mesures de réflectance à 13 stations côtières ont 
été réalisées à l’aide d’un radiomètre hyperspectral ASD (Analytical Spectral Device 
Radiometer). Les détails de la méthode sont décrits dans Bélanger et al. (2008). En résumé, les 
mesures de luminance provenant de la surface de l’eau (Lt), descendante (Lsky) et la luminance 
d'une référence lambertienne (Spectralon ; approximativement 90 % réflectance) (Lp), ont été 
mesurées par un seul capteur pour éviter les problèmes de calibration qui résultent généralement 





Rrs() = (Lt()-sky * Lsky ()*Rp / *Lp())       (Éq.4.2) 
 
où sky est le coefficient de réflexion spéculaire à l’interface air-mer et Rp est l’albedo mesurée 
pour une surface lambertienne calibrée. Selon les recommandations de Mobley (1999), Lt est 
mesurée avec un angle zénithal de ~ 40° et un angle azimutal de ~135° par rapport au Soleil.  
 
Une correction additionnelle spectrale a été appliquée au Rrs() basée sur la forme connue du 
spectre des Rrs aux faibles turbidités dans le proche infrarouge (NIR) (Doron et al., 2011 ; 
Ruddick et al., 2006).  
 
Donc, au total, 45 stations ont été échantillonnées dans la zone d’étude.  
 
 Mesures des propriétés optiques inhérentes (aCDOM, aNAP, aPHY) 4.2.3
 
Les échantillons de CDOM emmagasinés congelés sont d’abord portés à température ambiante. 
Leur densité optique (OD), calibrée à celle de l’eau pure, est mesurée dans une cuvette de quartz 
de 10 cm pour les longueurs d’onde comprises entre 250 et 800 nm avec un intervalle de 1 nm à 
l’aide d’un spectrophotomètre Perkin-Elmer Lambda 35. Une correction est appliquée permettant 
de soustraire l’absorbance moyennée sur l’intervalle de 5 nm autour de 685 nm (baseline) (Babin 
et al., 2003). Le coefficient d’absorption du CDOM ou aCDOM() (m-1) s’exprime comme suit : 
 
     ( )       
      ( )
 
                                                   (Éq.4.3)  
 
où l est la longueur du pas optique (0,1 m) et 2,302 est un facteur de conversion logarithmique 
(base e à base 10). 
 
Les coefficients d’absorption des particules aPHY (λ) et aNAP (λ) (m
-1
) ont été déterminés entre les 
longueurs d’onde de 350 et 750 nm avec une résolution de 1 nm à l’aide d’un spectrophotomètre 
Perkin-Elmer Lambda 19. Les échantillons pour mesurer l’absorption de aPHY (λ) et aNAP (λ) sont 
décongelés et réhydratés avec 1-2 ml d’eau de mer filtrée et portés à température ambiante afin 
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d’éviter la dégradation des cellules de phytoplancton. Les OD des particules ODp (λ) sont 
obtenus en faisant la différence entre la moyenne de OD des 10 échantillons blancs et le total des 
OD mesurés. Ensuite les OD sont convertis en coefficients d’absorption selon Tassan and 
Ferrari. (2002).  
 
4.3 Données satellitaires 
 
 Données de couleur de l’eau  4.3.1
 
Le succès du capteur expérimental CZCS, qui a fonctionné de 1978 à 1986, a largement 
contribué à faire connaître les applications potentielles de la couleur de l'océan dans l'étude de la 
biosphère marine et des couplages entre processus physiques et biologiques ainsi que dans la 
compréhension du rôle de l'océan dans le cycle global du carbone. Plusieurs satellites, ayant un 
capteur permettant la mesure de la couleur de l’eau à bord, sont actuellement en orbite pour des 
applications à l’échelle planétaire ou régionale.  
 
Trois capteurs de mesure de couleur de l’eau seront utilisés dans notre étude : les capteurs 
américains SeaWiFS (Sea-viewing Wide Field-of-view Sensor), MODIS (Moderate Resolution 
Imaging Spectroradiometer) sur AQUA et le capteur européen MERIS (Medium Resolution 
Imaging Spectrometer). Le tableau 4.2 présente les différentes bandes spectrales des capteurs et 
leur utilisation.  
 
Dans le cadre du projet, nous avons exploité les données journalières correspondant aux dates 
des campagnes en mer  pour la validation des algorithmes bio-optiques (OC4v4) de SeaWiFS, 
(OC3M) de MODIS/AQUA et (OC4Me) de MERIS ainsi que les données d’archives de 
SeaWiFS, pour produire des cartes climatologiques de répartition de la chl-a. 
 
Les données de SeaWiFS et de MODIS/AQUA ont été acquises auprès du Goddard Space Flight 
Center (Washington), sous l’égide de la NASA (National Aeronautics and Space 
Administration), après inscription dans le registre des utilisateurs autorisés. La NASA fournit 
aussi le logiciel SeaDAS (SeaWiFS Data Analysis System) qui permet de traiter les données des 
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différents niveaux de traitement (http://oceancolor.gsfc.nasa.gov/). Notons que les versions de 
SeaDAS sont mises à jour et améliorées continuellement. Nous avons utilisé la version 5.2.0 au 
cours de notre étude. 
 
Tableau 4.2 - Principales bandes spectrales de SeaWiFS, MODIS/AQUA, MERIS et leur utilité. 
 
Bande Longueur d’onde centrale (nm) Principale utilisation 
SeaWiFS MODIS MERIS 
1 412 412 412 Gelbstoff 
2 443 443 442 Absorption de la chlorophylle 
3 490 488 490 Absorption des pigments (type 2), 
Kd(490) 
4 510 531 665 Absorption de la chlorophylle 




6 670 667 705 Correction atmosphérique 
7 765 678 
748 
775 Correction atmosphérique, luminance 
des aérosols 
8 865 869 865 Épaisseur optique 
 
 
A) Données de SeaWiFS et MODIS/AQUA 
 
Les données de SeaWiFS et de MODIS/AQUA peuvent être acquises à différents niveaux de 
traitement. Le premier niveau est le L1A où les comptes numériques correspondent aux 
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luminances brutes mesurées par le capteur dans chaque bande, avec les données de télémétrie, de 
calibration et de navigation associées. Ces données sont fournies en mode LAC (Local Coverage 
Area) à résolution spatiale de 1,1 km au nadir, ou en mode GAC (Global Coverage Area) à 
résolution réduite. Les données sont alors échantillonnées à partir des données LAC, à raison 
d’un pixel sur 4 et d’une ligne sur 4. MODIS/AQUA possède un niveau intermédiaire L1B pour 
le géopositionnement des données. 
 
Les données de niveau L2, ou données géophysiques, proviennent du niveau L1A avec 
l’application des facteurs de calibration, des corrections atmosphériques et des algorithmes bio-
optiques. Douze paramètres géophysiques sont alors dérivés pour chaque pixel. Il s’agit de la 
luminance marine dans les cinq premières bandes du visible, de la luminance des aérosols, de la 
concentration en pigments (chl-a), du coefficient d’atténuation diffuse à 490 nm (Kd), de Epsilon 
lié à la dépendance spectrale de la diffusion par les aérosols, de l’épaisseur optique des aérosols, 
sans oublier les masques (flags) associés à chaque pixel afin de définir les données manquantes 
ou erronées. Les calculs sont réalisés avec le programme l2gen de SeaDAS. Il s’agit de 
corrections radiométrique, atmosphérique ainsi que de la géométrie de visée et d’éclairement, de 
calculs de luminance, du masque des pixels invalides (nuage, terre, glace, réflexion spéculaire, 
luminance invalide) et des calculs bio-optiques (chl-a, pigments, eaux turbides). Les algorithmes 
bio-optiques qui calculent la concentration de la chl-a à partir des rapports de réflectance Rrs(λ) 
dans les bandes du bleu et du vert du spectre sont décrits en détail dans le chapitre 5.  
 
B) Données de MERIS  
 
Les données de MERIS sont de résolution réduite et de niveau 2 (MER_RR). Le protocole 
d’extraction de données : the MERis MAtchup In-situ Database (MERMAID), website 
(http://hermes.acri.fr/mermaid/dataproto) est expliqué dans ‘‘MERIS Optical Measurement 
Protocols. Part A: Reflectance’’ (2011), website (http://hermes.acri.fr/mermaid/dataproto) 
(ACRI, 2012). En bref, les données de MERIS de niveau 0 sont reçues par la société ACRI-ST 
(Sofia antipolis, France) à travers un système de distribution de données DDS (Data 
Dissemination System) et sont localement archivées. À partir des informations géographique et 
temporelle, ACRI-ST produit des images de niveau L2 en appliquant le protocole d’extraction 
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des produits à l’aide de MERIS Ground Segment data processing prototype (MEGS 8.0) aux 
produits L0. L’extraction est réalisée sur une sélection de 5 x 5 pixels autour du site 
correspondant aux données in situ en appliquant la méthode proposée par Bailey and Werdell 
(2006). 
 
Les produits de couleur de l’eau de MERIS L2 extraits de la base MERMAID sont la réflectance 
normalisée Rwn(ρ) égale à celle calculée à partir d’AERONET-OC normalized water-leaving 
radiance; Lwn (ρ) aux longueurs d’onde suivantes 412, 443, 490, 510, 560, 620, 665, 681 et 709 
nm ; et chl-a. Rwn (ρ) a été divisé par le facteur PI (π) pour obtenir Rrs (ρ). 
 
C) Qualité des données  
 
La disponibilité des données est un facteur limitant. Les données à haute résolution spatiale de 
couleur de l’eau transmises par les capteurs satellitaires ne sont pas toujours de bonne qualité. La 
couverture nuageuse, la présence de glace et le faible ensoleillement durant une grande partie de 
l’année aux hautes latitudes réduisent de beaucoup la quantité de données disponibles. Dans 
notre cas, la disponibilité des données est réduite à quelques mois de l’année, habituellement de 
mai à octobre. Malgré ces limites, les données de couleur de l’eau provenant de SeaWiFS 
demeurent une source de données importante pour une étude chronologique sur plus de sept ans 
(1998-2004). 
 
 Données de température de surface de la mer (SST)  4.3.2
 
Les images satellitaires de température de surface de la mer offrent un appui à la mise en 
évidence des échanges thermiques entre l’océan, le continent et l’atmosphère, de jour et  de nuit,  
ainsi qu’à la recherche de leurs causes. Les données de température dont nous disposons 
proviennent des capteurs AVHRR (Advanced Very High Resolution Radiometer) embarqués sur 
la série de satellites américains NOAA (National Oceanic and Atmospheric Administration). Le 
capteur AVHRR mesure la température équivalente de la surface de la mer dans deux longueurs 
d’onde situées dans la principale fenêtre de transparence atmosphérique en infrarouge thermique 
(IRT), soit 10,5 et 12 μm. Ces données servent à calculer la température de surface de la mer 
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(SST) avec une résolution spatiale de l’ordre de 1,1 km et une résolution radiométrique de 
l’ordre de 0,1 ºC. 
 
A) Choix des données de SST 
 
Les données de température de surface utilisées proviennent de la base de données de l’Institut 
Maurice-Lamontagne (IML), du Ministère des Pêches et des Océans Canada (MPO) qui produit 
quotidiennement des cartes de températures de surface moyennes couvrant l’ensemble des eaux 
canadiennes. Les données journalières de SST de haute résolution (1,1 km) ont été téléchargées à 
partir du site de l’Observatoire Global du Saint Laurent l’OGSL (www.slgo.ca). Les principaux 
problèmes à résoudre pour produire des champs de température de surface de la mer sont la 
discrimination entre la mer et les nuages et la détection de la glace. Pour cela, les images sont 
filtrées pour la présence de nuages et de glace, et un masque couvrant la terre est appliqué. Les 
images sont géopositionnées à l’aide d’une première correction basée sur les paramètres orbitaux 
du satellite puis d’une correspondance automatique entre des amers extraits du trait de côte 
visible sur les images.  
 
Le calcul de température de surface s’effectue à partir de la méthode des fenêtres partagées 
(split-window) utilisant la différence existante entre les bandes thermiques 4 et 5 d’AVHRR pour 
corriger l’absorption atmosphérique (McClain et al., 1985). Le logiciel Terascan (Seaspace 
Corporation) est utilisé pour la visualisation des images et le calcul des températures à l’aide de 
l’algorithme MCSST.  
 
B) Traitement des images de SST 
 
Les données acquises se présentent sous format (hdf, Netcdf, texte, Geotiff, csv), avec une 
projection de Lambert conique sur la mer de Beaufort. Onze années de données ont été 
téléchargées couvrant les mois de mai à octobre de 1998 à 2008. Il n’y a pas de données des 
autres mois à cause de la glace et des nuages. Au total, 6 602 images couvrant la mer de Beaufort 
durant la période d’étude ont été utilisées pour calculer les moyennes mensuelles et les anomalies 




4.4 Données auxiliaires 
 
Plusieurs ensembles de données sont nécessaires afin de bien comprendre les facteurs 
environnementaux affectant la répartition et la concentration de chlorophylle dans la mer de 
Beaufort. Dans le cadre des projets CASES et ArcticNet, plusieurs données de diverses natures 
ont été récoltées. Par ailleurs, des données météorologiques (vents, pression, humidité, ozone, 
éclairement solaire extraterrestre) accompagnent aussi chaque image satellitaire de couleur de la 
mer téléchargée du site FTP de la NASA. Ces données auxiliaires sont utilisées dans le modèle 
de correction atmosphérique des images afin de retrouver la luminance normalisée à la surface de 
l’eau (nLw).  
 
 Données de vent  4.4.1
 
Des données horaires journalières de vent provenant des stations météorologiques de 
Tuktoyaktuk et de Sachs Harbour au sud-ouest de l’île Banks sont disponibles sur le site 
d’Environnement Canada (http://www.climate.weatheroffice.ec.gc.ca/climateData). Onze années 
de données météorologiques sous format csv ont été téléchargées et exploitées afin de connaître 
la direction et la vitesse des vents dominants dans la mer de Beaufort. Des rosaces de vent ont été 
produites en intégrant les valeurs horaires à chaque station et en calculant les moyennes 
mensuelles des vents sur la période 1998-2008. 
 
Étant donné la possibilité que les stations météorologiques ne soient pas représentatives des 
vents au large, des moyennes mensuelles de vent à une hauteur de 10 m ont été calculées sur la 
période 1998-2008 à partir de données (6 heures) des centres nationaux pour la prédiction 
environnementale (National Centers for Environmental Prediction, NCEP), 
(http://www.esrl.noaa.gov/psd/data/gridded/data.ncep.reanalysis.derived.html),  (voir figure 6.8, 





4.5 Méthodologies d’analyse 
 
 Algorithmes de mesure de la chlorophylle 4.5.1
 
Le premier objectif de la thèse porte sur la validation des algorithmes disponibles dans la 
littérature. Ceux-ci incluent les algorithmes opérationnels de calcul de la chl-a de SeaWiFS 
(OC4v6) (O’Reilly et al., 1998 ; 2000), de MODIS/AQUA (OC3Mv6) (O’Reilly et al., 2000), de 
MERIS (OC4Me) (Antoine and Morel, 1999) et des algorithmes développés dans l’ouest de 
l’Arctique Arctic OC4L (Cota et al., 2004) et OC4P (Wang and Cota, 2003), ainsi que de 
l’algorithme semi-analytique GSM01 (i.e., the Garver-Siegel-Maritorena version 1, GSM01 ; 
Garver et al., 1997 ; Maritorena et al. 2002).  
 
 Leur application sur les données radiométriques de la campagne en mer (CASES, 2004) a 
permis de comparer les résultats avec les données de chlorophylle in situ. Des comparaisons 
entre les données estimées et les données in situ ont été effectuées à l’aide de calculs statistiques. 
 
Tous les algorithmes bio-optiques sont basés sur des modèles de régression en utilisant des 
rapports de bandes spectrales. Seul le GSM01 est basé sur un modèle de relation quadratique 
entre la luminance normalisée (nLw(λ)), l’absorption a(λ) et le coefficient de rétrodiffusion bb(λ) 
(Gordon et al., 1988), permettant de retrouver les propriété optiques inhérentes (IOPs) ainsi que 
le coefficient d’absorption du phytoplancton à 443 nm (aPHY(443)) (voir chapitre 5).  
 
Afin de développer de nouveaux algorithmes, des analyses de régressions simple et multiple ont 
été testées. Le but était de trouver une meilleure corrélation entre les bandes spectrales et de 
tracer une courbe linéaire ou polynomiale qui concorderait parfaitement avec les données in situ. 
Des critères de sélection ont permis le choix des algorithmes (la corrélation entre chl-a in situ et 
chl-a estimée par l’équation algorithmique devait avoir un coefficient de corrélation assez 
significatif (R
2
 > 0,8), le biais devait être faible, les rapports des bandes spectrales devaient 




À la suite du développement des nouveaux algorithmes, ces derniers (de même que les 
algorithmes opérationnels) ont été comparés en situation réelle à l’aide d’images satellitaires 
coïncidentes (i.e. prises le même jour) dans le temps et dans l’espace à des mesures in situ selon 
la méthode proposée par Bailey et Werdell (2006) décrite dans la section suivante.  
 
 Analyse des mises en correspondance 4.5.2
 
Pour déterminer la qualité d’un jeu de données satellitaires ou de données combinées de chl-a, la 
méthode généralement utilisée consiste à comparer ces données avec des mesures in situ. Suivant 
la méthode proposée par Bailey et Werdell (2006), les mesures in situ coïncidentes (i.e. prises le 
même jour) et localisées sur le même pixel de la grille d’étude sont moyennées. Ensuite, il s’agit 
de comparer chaque donnée satellitaire à la mesure in situ coïncidente dans le temps et dans 
l’espace, si elle existe. Cette opération est appelée mise en correspondance (match up).  
 
Pour qu’une image soit considérée, elle doit être prise dans un laps de temps inférieur à 3 h par 
rapport à la mesure in situ pour minimiser la variabilité des conditions d’éclairement. Les valeurs 
de comparaison proviennent de la moyenne de tous les pixels situés à l’intérieur d’une fenêtre de 
5 x 5 autour du pixel où se trouve la station d’échantillonnage. Les pixels masqués (nuage, glace, 
réflexion spéculaire, correction atmosphérique invalide, luminance négative ou erronée) sont 
éliminés. 
 
 Fronts thermiques (SSTF) 4.5.3
 
Les fronts thermiques (SSTF) représentent la signature de zones de rencontre de masses d’eau 
qui jouent un rôle majeur dans l’écosystème marin (Longhurst, 2006) et les processus 
biologiques. Afin d’estimer leur persistance, nous avons soumis les données de température de 
surface à une analyse de gradients spatiaux à l’aide de l’algorithme SIED (Single Image Edge 
Detection) de Cayula et Cornillon (1996).  Ce travail a été réalisé à l’aide du logiciel WIM  
(Windows Image Manager). Au total, 6 602 images ont permis le calcul des cartes moyennes 




 Variabilité spatio-temporelle de la chlorophylle et de la température et analyse 4.5.4
spatiale 
 
À la suite du développement de nouveaux algorithmes adaptés aux conditions optiques de la mer 
de Beaufort, nous allons présenter une description de la variabilité spatiale et temporelle des 
patrons de température et de chlorophylle de cette région. Ensuite, nous procéderons à une 
analyse typologique en combinant des données physiques et biologiques provenant de la 
télédétection satellitaire afin d’établir une répartition biogéographique dans cet écosystème.  
 
La première étape consistera à analyser les images de températures de surface réparties durant les 
mois où cette région est libre de glace (mai à octobre) pour les mêmes années que celles utilisées 
pour l’étude des fronts thermiques (1998 à 2008) puis à calculer les anomalies mensuelles 
correspondantes.  
 
La deuxième étape sera consacrée à l’application d’un nouvel algorithme adapté aux données de 
chlorophylle de SeaWiFS, qui a permis de corriger la surestimation de OC4v6 (voir chapitre 5). 
Ces données de chlorophylle seront analysées conjointement avec celles de température de 
surface pour les mêmes années (1998-2004). 
 
Enfin, une troisième étape adoptant une approche méthodologique statistique, basée sur le 
concept de provinces non statiques sera effectuée. Suivant l'approche de Devred et al. (2007), 
l'analyse typologique (Cluster analysis) sera appliquée aux données satellitaires (SST et chl-a) 
pour trier les pixels dans les provinces écologiques. Elle consistera en une analyse spatiale visant 
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Article I - Evaluation of ocean color algorithms in the southeastern Beaufort Sea, Canadian 
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Avec l'intérêt croissant pour les ressources de l'océan Arctique et face à sa sensibilité aux 
changements climatiques, il est important de suivre de façon précise la concentration de la 
chlorophylle-a (chl-a) qui est un indicateur-clé de la biomasse phytoplanctonique et de la 
productivité marine. La performance de trois algorithmes opérationnels (OC4v6, OC3Mv6, 
OC4Mev6), deux algorithmes adaptés pour l'Arctique (OC4L, OC4P) et un algorithme semi-
analytique (GSM01) estimant la chl-a a été évaluée à l'aide de mesures in situ recueillies dans le 
sud-est de la Mer de Beaufort. Tous les algorithmes évalués surestimaient clairement la chl-a par 
un facteur variant entre 3 et 5. La forte contribution de la matière organique colorée dissoute et 
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des particules non algales à l'absorption de la lumière bleue apparaît comme la source principale 
de ces mauvaises performances. Il a aussi été montré que les mesures de chl-a par la méthode de 
fluorométrie étaient deux fois plus élevées que celles mesurées par la méthode de 
chromatographie liquide à haute performance, contribuant aux différences observées entre nos 
résultats et les études précédentes réalisées dans l'Arctique. Nous proposons des algorithmes 
adaptés ainsi que de nouveaux algorithmes permettant une estimation plus  précise de la chl-a 
dans le sud-est de la mer de Beaufort. Finalement, une comparaison entre des données in situ 
coïncidentes à des images satellitaires a montré que la réflectance normalisée à la surface de 





With the increasing interest for Arctic Ocean resources and faced to its sensitivity to climate 
change, it is important to accurately monitor chlorophyll-a concentration (chl-a) that is a key 
indicator of phytoplankton biomass and marine productivity. The performance of three 
operational (OC4v6, OC3Mv6, OC4Mev6), two Arctic adapted (OC4L, OC4P) and one semi-
analytical (GSM01) algorithms to estimate chl-a was evaluated using in situ measurements 
collected in the Southeastern Beaufort Sea. All evaluated algorithms clearly overestimated chl-a 
by a factor of three to five. High contribution of colored dissolved organic matter and non algal 
particles to the blue light absorption appears as the source of that poor performance. It was also 
found that fluorometrically-measured chl-a were two times greater than those determined from 
High Performance Liquid Chromatography, contributing to the observed discrepancies between 
our findings and previous studies carried out in the Arctic. We propose regionally adapted and 
new algorithms allowing accurate estimation of chl-a in the SE Beaufort Sea.  Finally, a match-
up analysis of coincident in situ data and satellite overpass showed that the normalized water-
leaving reflectance as well as the blue-to-green ratio retrieval were more accurate for SeaWiFS 






5.1 Introduction  
 
Global climate models indicate that the Arctic region will be the most affected by climate change 
with still unknown impacts on the regional oceanic productivity. In polar regions, polynyas are 
oases that play a major ecological and biogeochemical role (Smith and Gordon, 1997 ; Tremblay 
and Smith, 2007), hosting large phytoplankton spring blooms that fuel secondary producers 
(Lewis et al., 1996; Klein et al., 2002 ; Arrigo and van Dijken, 2003 ; Arrigo et al., 1998 ; Smith 
and Gordon, 1997). The Cape Bathurst polynya, located in the Amundsen Gulf, is the third 
largest polynya of the northern hemisphere, offering habitats for some of the highest densities of 
birds and mammals found in the Arctic (Harwood and Stirling, 1992 ; Dickson and Gilchrist, 
2002). This region is part of the Northwest Passage, the traditional shipping route through the 
Canadian arctic between the north Atlantic and Pacific. Faced with increased ship traffic and its 
associated environmental risks due to longer ice free seasons, it is thus important to well 
understand this biologically important arctic ecosystem. This is why major multidisciplinary 
programs such as the Canadian Arctic Shelf Exchange Study (CASES), the Circumpolar Flaw 
Leads (CFL) project, Malina and ArcticNet have been conducted in this area over the last 10 
years.  Unfortunately, access to the region is still difficult leading to a bias in the data availability 
towards the early to late fall period (August-October). 
 
Satellite remote sensing is a powerful tool for monitoring key environmental parameters at 
global, regional and local scales that can help solve the temporal ship-based under sampling. 
Remote sensing has been used to detect temporal trends of phytoplankton biomass and evaluate 
primary production in the Arctic Ocean (Arrigo and van Dijken, 2011 ; Kahru et al., 2010; 
Perrette et al., 2011).  Coastal regions are normally considered to be areas where most of the 
oceanic primary production occurs. These are thus important regions where accurate chlorophyll-
a (Chla) estimations are necessary.  
 
In the Arctic coastal regions, two studies used ocean color remote sensing to assess the spatio-
temporal variability of Chla (Arrigo and van Dijken 2004) and particulate organic carbon fluxes 
(Forest et al., 2010) in the Cape Bathurst Polynya and the Amundsen Gulf in the South-eastern 
Beaufort Sea. Arrigo and van Dijken (2004) applied an empirical algorithm tuned for the Arctic 
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Ocean (OC4L; Wang and Cota, 2003 ; Cota et al., 2004) to Sea-viewing Wide Field-of-view 
Sensor (SeaWiFS) data to derive Chla and then to calculate primary production (PP) rates. Very 
high values for the satellite-derived Chla (often > 2 mg m
-3





obtained by Arrigo and van Dijken (2004) suggested that the Cape Bathurst Polynya was among 
the most productive arctic marine ecosystem of the Arctic seas. These results, however, contrast 
remarkably with measurements of phytoplankton productivity in this area by Carmack et al. 








; based on nitrate deficit) or 




; from a coupled biological-physical model). Part of 
the observed difference may be due to some extent to the fact that the PP model used by Arrigo 
and van Dijken (2004) assumes a homogeneous water column. However, the large discrepancy 
also points toward a potentially significant overestimation of the satellite-derived Chla, which 
could originate from inaccuracies of either the atmospheric correction scheme, the sensor 
calibration, or the bio-optical algorithms used that are not adapted to the presence of colored 
dissolved organic matter (CDOM) in the coastal waters.  
 
Previous studies in the western Beaufort Sea indicated that National Aeronautics and Space 
Administration (NASA) standard algorithms for SeaWiFS (OC4V4) and MODIS (Moderate 
Imaging Spectroradiometer; OC3M) overestimated the Chla concentration as a result of different 
optical properties of the phytoplankton and the presence of CDOM (Cota et al. 2004; Matsuoka 
et al. 2007). The SE Beaufort Sea is influenced by the presence of the Mackenzie River, the 
largest North American source of freshwater to the Arctic Ocean (Stewart et al., 1998), carrying 
large amounts of particulate inorganic and organic matter (Telang et al., 1991) and CDOM 
(Retamal et al., 2007, Osburn et al., 2009). Results from a fall 2003 and a spring-summer 2004 
survey in the Amundsen Gulf region showed that light absorption at short wavelengths (400-450 
nm) was dominated by the presence of a large pool of CDOM (Matsuoka et al., 2009 ; Bélanger 
et al., 2008), which could potentially lead to a significant overestimation of Chla by current bio-
optical algorithms.  
 
The main goals of this work are thus 1) to assess the ability of current remote sensing bio-optical 
algorithms to estimate Chla in the SE Beaufort Sea area using in situ data, and 2) to assess the 
quality of satellite-derived ocean reflectance and Chla retrievals based on a match-up analysis.  
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We first evaluated the performance of operational band-ratio algorithms for the MODIS 
(OC3M), SeaWiFS (OC4v6), and MERIS (OC4Me) sensors, and then that of the Arctic OC4L 
and OC4P algorithms. We also tested the semi-analytical algorithm (GSM01) developed by 
Garver and Siegel (1997) and tuned by Maritorena et al. (2002) as it is operationally used in the 
data merging procedure implemented by the GlobColour project (http://www.globcolour.info/). 
Finally we examined the quality of ocean color parameters retrieval using a small set of match-
ups between in situ measurements and satellite data. 
 
5.2 Material and methods 
 
 Study area 5.2.1
 
The study area is composed by the Mackenzie Shelf and the Amundsen Gulf. The Mackenzie 
Shelf is a rectangular shallow shelf delineated by the Mackenzie Canyon to the west, the 
Amundsen Gulf to the east and the Canada Basin to the north.  The Amundsen Gulf is located at 
the western end of the Northwest Passage, connecting the Dolphin and Union Straits, and the 
Prince of Wales Strait with the Beaufort Sea, and the Arctic Ocean (Figure 5.1). 
 
The oceanography of this region has been the subject of several studies. The different water 
masses present in the SE Beaufort Sea are the Polar Mixed Layer (0–50 m) that sits over the 
Pacific Halocline (50-200 m) that itself overlays Atlantic Waters (>200 m) (Carmack and 
MacDonald, 2002). The surface circulation in the Amundsen Gulf and surrounding domain is 
driven mainly by large-scale wind forcing, the Mackenzie River discharge, and thermohaline 
convection associated to sea-ice formation (Carmack and Chapman, 2003). Continental runoff 
and snowmelt are the dominant sources of Arctic freshwater (Aksenov et al., 2010). The general 
surface circulation in the Beaufort Sea normally brings the outflow from the Mackenzie River 
towards the Amundsen Gulf (Macdonald et al., 1987), favouring haline stratification which 
limits the nutrient replenishments in the surface layer during the winter leading to a relatively 
small surface phytoplankton bloom in the spring (Jones et al., 2003; Tremblay et al., 2008). The 





Figure 5.1 - Map of the study area showing the location of stations where SPMR (circles), ASD 
(triangles) and IOPs measurements were made. Stations with salinity under 20‰ are represented 
with squares. 
 
to a nitrogen limitation above the nutricline (Tremblay et al., 2008). During summer, the 
Mackenzie plume is more variable and can be advected off shelf due to wind forcing (Macdonald 
et al., 1999, 2002 ; O'Brien et al., 2006). 
 
Break-up begins in early June while freeze-up usually starts in mid-October. In the winter, sea 
ice along the continental margin of the Beaufort Sea consists of offshore polar pack ice, shore 
fast ice, and first year ice that forms between the offshore and inshore zones (Barber and 
Hanesiak, 2004). Recently, the Beaufort Sea perennial pack has undergone a change in its ice 
types where perennial ice has been replaced by seasonal ice in winter (Galley et al., 2008). The 
offshore pack ice is mobile (Carmack and Macdonald, 2002) with landfast sea ice forming 
annually within the coastal margins over the continental shelves. A flaw lead polynya system is 




The Cape Bathurst Polynya complex consists of a series of leads and a latent heat polynya within 
the Amundsen Gulf. The polynya generally starts forming during May, and the sea ice continues 
to retreat during summer leading to largely ice-free conditions in the Amundsen Gulf by August 
(Barber and Hanesiak, 2004) when open water in a normal year may extend 180 to 300 km off 
the Canadian coast. Consequently, phytoplankton production initiates about a month earlier in 
the Amundsen Gulf than elsewhere. As nutrients are depleted in the surface waters following the 
spring bloom, a deep chlorophyll-a (Chla) maximum forms during summer (Carmack et al., 
2004). Although most phytoplankton production occurs during spring and summer, the only in 
situ data published so far for the region are from the late-summer and fall seasons (Ardyna et al., 
2011; Brugel et al., 2009; Tremblay et al., 2009). 
 
 Discrete water samples and analyses 5.2.2
 
Field data for this study was collected in the SE Beaufort Sea in 2004 during the Canadian Arctic 
Shelf Exchange Study (CASES) expedition that took place between June 4 and August 2 on 
board the icebreaker CCGS Amundsen. 20 L of surface water was collected using a clean bucket 
at a series of stations shown on Figure 5.1. Sub-samples were immediately filtered for 
spectrophotometric absorption coefficients of solute (aCDOM(λ)) and particulate matter (ap(λ)), 
and for total suspended matter (TSM) and phytoplankton pigment concentrations. 
 
Seawater samples for aCDOM(λ) analyses were filtered through 0.2 μm Anotop® syringe filters 
pre-rinsed with 50 ml of milliQ water and collected directly into acid-cleaned 100 ml amber 
glass bottles, which were immediately frozen at -20 °C and kept in the dark until being analyzed 
within two months. Spectral absorption by particles retained on 0.7μm GF/F filters, stored frozen 
at -80 °C until analysis, was determined following the method described by Tassan and Ferrari 
(1995, 2002). Non-algal particles absorption (anap) and phytoplankton absorption (aphy) 
coefficients were further obtained following Kishino et al. (1985) protocol (for details on the 




TSM (in triplicates) was concentrated by filtering up to 2 L of seawater through pre-weighted 0.2 
μm 47 mm Anodiscs® filters. After filtration, the filters were dried for ~4h at 60 °C and stored at 
–80 °C until analysis. In the laboratory, the filters were thawed, dried again in desiccators and 
weighted using a Mettler MT5 electrobalance. TSM (in μg L-1) was calculated as the difference 
between the filter weight with and without particle and normalized by the volume of filtered 
seawater. The triplicate measurements were checked to eliminate abnormal values (coefficient of 
variation > 10%) and the mean of the remaining samples was calculated at each station. 
 
Particulate matter for pigments analysis was collected by filtration of seawater through 25 mm 
GF/F filters (pore size of 0.7 μm) under low vacuum. Samples were flash-frozen in liquid 
nitrogen after the filtration and kept at -80°C until analyses. After the cruise, the filters were sent 
to the Laboratoire Océanographique de Villefranche for pigment analysis by High-Performance 
Liquid Chromatography (HPLC). The pigments concentration were determined following the 
method described by Van Heukelem and Thomas (2001), as modified by Ras et al. (2008). For 
this study total chlorophyll-a concentration (Chla
HPLC
) is calculated as the sum of Chlorophyll-a, 
Divinyl Chlorophyll-a and Chlorophillide-a, as recommended by the NASA protocol for ocean 
color algorithms development and validation (Hooker et al., 2005).  
 
In addition to HPLC measurements, fluorometric-determined concentrations of the 
phytoplankton pigment chlorophyll-a (ChlaFluo) was performed aboard the ship using a 10-AU 
Turner Designs fluorometer following 24 h extraction in 90% acetone at 5°C in the dark without 
grinding (Parsons et al., 1984). Concentrations of chlorophyll-a were corrected for 
phaeopigments by acidification of the extract (Knap et al., 1996).  It is important to mention that 
surface waters for Chla
Fluo
 were sampled, unlike Chla
HPLC
, using Niskin bottles attached to the 
rosette sampler. The mean vertical difference between the 52 HPLC and fluorometric surface 
samples was 1.45 m. Considering that the surface mixed layer depth was more than 8 m (Brugel 
et al., 2009 ; Ardyna et al., 2011), there should not be any major difference between the surface 
samples collected using the two methods. There was no vertical difference for the other 64 water 
77 
 
samples collected at other depths using the rosette that will be used to compare HPLC and 
fluorometrically derived Chla. 
 
 Apparent optical properties 5.2.3
 






), were performed at 
each station using a Satlantic free falling profiler SPMR (SeaWiFS Profiling Multichannel 
Radiometer) with 13 channels (405, 412, 434, 442, 490, 510, 520, 532, 555, 590, 665, 683 and 
700 nm) coupled to a surface reference SMSR (SeaWiFS Multichannel Surface Reference) for 
simultaneous incident irradiance measurement (Es(0
+
,)) (in W.cm-2.nm-1). Profiles were made 
until the upwelling radiance was less than 0.001% of incident light. 
 
Data was processed following the NASA protocols (Mueller et al., 2003) as detailed in Bélanger 
et al. (2008). Each cast was first checked for constant Es during the profile. Each upwelling 
radiance profile was extrapolated to the sub-surface, Lu(0
-
,) (the notation 0- indicating 
“measurement just below the surface”), using a linear fit to all logarithm-transformed (ln[Lu(z, 
)]) data points measured within the surface layer (0 to 5-6 m).  Lu(0
-
, ) was corrected for 
instrument self-shading following Gordon and Ding (1992) and Zibordi and Ferrrari (1995). The 
above water-leaving radiance Lw(0
+
, ) was calculated by propagating Lu(0
-
,) through the 
water-air interface using a factor of 0.543. The spectral remote sensing reflectance (Rrs()) is 
calculated as the ratio between Lw(0
+
, ) and Es(0
+
, ) :  
 
Rrs () = Lw(0+, ) / Es (0+, )                                                                               (Eq.5.1) 
 
For each station, we averaged Rrs() obtained from the multiple casts (2 to 4) after elimination of 
the spectra different from the mean value by more than 10% in the blue. A total of 32 SPMR 




We also performed Rrs() measurements from above the sea surface at 13 stations when the 
surface waters were stratified and/or in shallow waters using an hyperspectral Analytical Spectral 
Device radiometer (see Bélanger et al. 2008).  
 
The measurements of the radiance (acceptance angle of 10°) coming from sea surface (Lt), 
downwelling sky (Lsky), and a calibrated lambertian reflector (grey Spectralon; ~90% reflectance) 
(Lp) were performed using an unique sensor to avoid calibration issues which, generally result 
from the use of several sensors. The above-water remote sensing reflectance is calculated as 
(Mobley, 1999): 
 
Rrs() = (Lt()-sky * Lsky ()*Rp / *Lp())           (Eq.5.1’) 
 
where sky is the air-water interface specular reflection coefficient for radiance, and Rp is the 
albedo of a calibrated lambertian panel. As recommended by Mobley (1999), Lt was measured 
with a viewing zenith angle of ~40° and a relative azimuth angle to the sun of ~135°. An 
additional spectrally neutral correction was applied to Rrs() based on the known spectral shape 
of Rrs in the near infrared (NIR) part of the spectrum at low turbidity (Doron et al., 2011 ; 
Ruddick et al., 2006). A total of 45 Rrs were thus available for the algorithm validation and 
development. 
 
 Chlorophyll-a algorithms description and evaluation criteria 5.2.4
 
Operational band-ratio algorithms for the MODIS (OC3Mv6), SeaWiFS (OC4v6), and MERIS 
(OC4Me) sensors, and the Arctic OC4L and OC4P algorithms were evaluated. We also tested the 
semi-analytical algorithm (GSM01) developed by Garver and Siegel, (1997) and tuned by 
Maritorena et al. (2002) as it is operationally used in the data merging procedure implemented by 
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the ESA- and NASA-founded GlobColour and MEaSUREs projects, respectively (Maritorena et 
al., 2010).  
 
A) Empirical algorithms 
 
Empirical algorithms for Chla estimation are generally based on the relationship between the 
surface pigments concentration and a blue-to-green band-ratio of remote sensing reflectance. The 
wavelength for the blue-to-green ratios varies slightly among sensors with blue wavelengths 
being ~443, ~488-490, ~510-532 nm and green wavelength ~551-560 nm (Table 5.1). 
Operational algorithms for SeaWiFS, MODIS and MERIS use a fourth-order polynomial 





























                     
(Eq.5.2) 
 
where R is the base 10 logarithm of the maximum band ratio (see Table 5.1 for sensor specific 
band ratios) and ai are empirical or semi-empirical coefficients.   
 
While SeaWiFS and MODIS algorithm coefficients (Version 6) were obtained using a global in 
situ data set mainly from mid-latitudes and Case 1 waters (O’Reilly et al., 1998, 2000), the 
MERIS (OC4Me) parameterization was determined using a semi-analytical reflectance model 
(MM01) for Case 1 waters (Antoine and Morel 1999; Morel and Maritorena, 2001 ; MERIS–
ATBD 2.9, 2007).  
 
For Arctic waters, Wang and Cota, (2003) and Cota et al. (2004) proposed a polynomial and a 
linear version of the OC4 algorithm (Arctic OC4L and OC4P) tuned using 686 in situ 
measurements made in the Canadian Arctic waters (Resolute Bay and Labrador sea) and in the 





Table 5.1 - Description of the evaluated chlorophyll-a algorithms (Equation 5.2). 
 
Algorithm Coefficients an, n=0,1,2,..,M R References 
OC4v6  
(SeaWiFS) 
[0.327   -2.994  2.721   -1.225  -0.568] R  = Log10  [ max {Rrs (443), Rrs 
(490), Rrs (510)}  / Rrs (555) ] 





[0.242   -2.582  1.705  -0.341  -0.881] R  = Log10  [ max { Rrs (443), 
Rrs (488)}  / Rrs (551) ] 





 [0.325   -2.767   2.44   -1.128   -0.499] 
 
ρ  = Log10  [ max {Rrs (443), Rrs 




OC4L (arctic)  [0.592    -3.607] R  = Log10  [ max {Rrs (443), Rrs 
(490), Rrs (510)}  / Rrs (555) ] 
Cota et al. (2004) 
 
 
OC4P [0.271  -6.278   26.29   -60.94  45.31] R  = Log10  [ max {Rrs (443), Rrs 
(490), Rrs (510)}  / Rrs (555) ] 






B) Semi-analytical algorithm (GSM01) 
 
The GSM01 algorithm allows the retrieval of oceanic inherent optical properties (IOPs), namely 
the absorption (a) and backscattering (bb) coefficients, of the sea water reflectance inversion 
(Garver and Siegel, 1997). The GSM01 algorithm is based on a quadratic relationship between 




                                                                              (Eq.5.3) 
 
where gi are factors (g1=0.0949 and g2=0.0794) obtained from Gordon et al. (1988). The 
absorption coefficient is further decomposed as a linear summation of seawater absorption, 
aw(λ), phytoplankton absorption, aph(λ), and the combined absorption of dissolved and detrital 
particulate (CDM), acdm(λ). The backscattering coefficient is partitioned into terms due to 
seawater, bbw(λ), and suspended particulates, bbp(λ). The spectral absorption and scattering terms 
are parameterized as a known shape with an unknown magnitude 
 




acdm(λ) = acdm(λ0)exp[-Scdm(λ-λ0)]               (Eq.5.5) 
 
bbp(λ) = bbp(λ0) (λ/ λ0)
-η                                              
(Eq.5.6) 
 
where the model parameters are the Chla specific absorption coefficient (a*ph(λ)), the spectral 
decay constant for CDM absorption (Scdm), the power law exponent for particulate backscattering 
coefficient (η), and λ0 is the reference wavelength (here equal to 443 nm). The three unknowns 
are Chla, acdm and bbp at 443 nm. The model parameters were optimized for the Chla estimation 
using a data set of Case 1 nonpolar measurements (Maritorena et al., 2002). Scdm equals to 
0.0206 nm







C) Evaluation criteria 
 
To evaluate the algorithms performance, the mean normalized bias (MNB) (systematic error) and 
mean absolute percentage difference (APD) were calculated. These errors (in percent) are 
defined as follow : 
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                                             (Eq.5.7) 
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                                              (Eq.5.8) 
       
        
where Chlaalg is the chlorophyll concentration estimated from the algorithm and Chlainsitu  is the 
observed value (in situ). We also used the statistics log_re based on the logarithm of the ratio 
between the algorithm-derived and the measured values, which is a good measure of data scatter 
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)]                                                                (Eq.5.10) 
 
 
Finally, we applied a reduced major axis (RMA) regression model of type II (Legendre and 
Legendre, 1998) to estimate the slope (S) and the intercept (I) of the linear regression as well as 






 Match-up analysis and satellite data processing 5.2.5
 
The performance of satellite-derived ocean color products is ultimately accomplished through an 
end-to-end exercise comparing products derived from ocean color sensors to in situ 
measurements (match-up analysis). Here we followed the recommendations of Bailey and 
Werdell (2006) in terms of criteria for a “good” match-up. In brief, it uses a series of exclusion 
criteria to discard invalid or redundant data from the 5x5 box centered on the in situ target. It is 
based on temporal windows and quality control masks and flags such as clouds, stray light on 
scenes, atmosphere correction failure, sun glint, total radiance above the knee value, high 
satellite zenith angle, coccolithophores, and low normalized water-leaving radiance at 555 nm (a 
flag used to identify cloud-shadowing pixels). Considering the temporal variability of seawater 
optical properties, we defined the temporal threshold to be less than three hours between the in 





A) SeaWiFS and MODIS-AQUA 
 
SeaWiFS and MODIS-AQUA level 1A Local Area Coverage (MLAC, 1.1 km resolution at 
nadir) were downloaded from the NASA Ocean Color Web site 
(www.oceancolor.gsfc.nasa.gov). The level 1A MLAC contains raw radiances values for each 
SeaWiFS band (412, 443, 490, 510, 555, 670, 765, and 865nm) and MODIS band (412, 443, 
488, 531, 551, 667, 678, 748 and 869nm). The images were processed to Level 2 using the 
SeaWiFS Data Analysis Software (SeaDAS version 5.2.0). We applied the NASA standard 
atmospheric correction algorithm (AC), which includes a clear water scheme for open ocean 
pixels (Gordon and Wang, 1994; Gordon, 1997) and an iteration scheme for moderately turbid 




The MERIS match-ups were processed using the reduced resolution level 2 MERIS data 
(MER_RR). The protocol of extracting data is explained in the ‘MERIS Optical Measurement 
Protocols. Part A: Reflectance’ (2011) document, available on the MERis MAtchup In-situ 
Database (MERMAID) website (http://hermes.acri.fr/mermaid/dataproto). In brief, MERIS Level 
0 data are received by the company ACRI-ST (Sofia Antipolis, France) through DDS (Data 
Dissemination System) and locally archived. From the geographic and temporal information, 
ACRI-ST processes the relevant L0 products with the MERIS Ground Segment data processing 
prototype (MEGS 8.0) up to L2.   
 
Extraction is achieved on 5x5 pixels around the site corresponding to in-situ acquisition 
following the procedure described by Bailey and Werdell (2006). This procedure concerns time 
elapse between in situ and satellite measurement, flags selection and statistical screening. 
The MERIS L2 ocean-color products in MERMAID included in this study is the normalised 
water reflectance, ρwn (λ) as computed from AERONET-OC normalised water-leaving radiance, 
Lwn (λ) at bands of 412, 443, 490, 510, 560, 620, 665, 681 and 709 nm and Chla.  ρwn (λ) was 




5.3 Results and discussion 
 
 In situ chlorophyll-a concentration determination : HPLC versus fluorometry 5.3.1
 
Previous ocean color validation studies in arctic waters relied on in situ Chla determined by the 
classical fluorometric (Chla
Fluo
) method rather than of HPLC (Chla
HPLC
). There are however 





 ratio was 2.43 (Marrari et al. 2006), while Darecki et al. (2005) 




 in the Baltic sea and subsequently transformed all 
their fluorometric measurements into HPLC-equivalent Chla values. In contrast, Stramska et al. 
(2003, 2006) did not found significant difference between the two methods in the north polar 





on a set of 116 co-incident measures of Chla using both analytical methods. As indicated in the 
methodology section, 52 samples were not taken at exactly the same depth (those at the surface) 





using the 64 samples taken at exactly the same depth gave a ratio of 1.8 (±1.1) which is not 
significantly different from the value calculated using the whole data set. Marrari et al. (2006) 




 ratio found in the Southern Ocean was likely a result of 
the relatively low concentration of chlorophyll-b and relatively high concentration of 
chlorophyll-c pigments in their phytoplankton assemblage. HPLC pigment analysis generally 
indicates that the same dominance of chlorophyll-c was present in the Amundsen Gulf in the 





the algorithm evaluation was performed using both methods to allow comparison with previous 
studies. 
 
At the time of the cruise (June-July), only small Chla
HPLC
 concentration in the surface layer of 
the SE Beaufort Sea were measured. Higher Chla
HPLC
 concentrations, though moderate, were 
observed over the Shelf near the Cape Bathurst polynya (2-4 mg m
-3
) where frequent upwellings 
occur (Tremblay et al., 2011), and near the Mackenzie River plume (~ 1-2 mg m
-3
). The in situ 





which varies between 0.026 to 3.51 mg m
-3
 with an average concentration of 0.36 mg m
-3
 and a 
median value of 0.13 with standard deviation (SD) of 0.65. Most of the data, however, falls 
within a more restricted range (0.04 to 0.20 mg m
-3
), which is in the lower range reported in the 
literature (Cota et al., 2004).  
 
 Bio-optical algorithms validation 5.3.2
 
Figure 5.2a shows the comparison between ChlaHPLC estimated using various algorithms applied 
to in situ Rrs measurements. The three operational empirical algorithms (OC4v6, OC3Mv6 and 
OC4Mev6) and the Arctic versions of the SeaWiFS algorithm (OC4L and OC4P) overestimated 
ChlaHPLC by a factor varying from 2.8 to 5.6 depending on the sensor and algorithm (Table 5.2). 
The best performance (APD = 284 %) among tested algorithms was obtained with the semi-
analytical algorithm GSM01. The Chla overestimation is high for both low and high 
concentrations (Figure 5.2.b). The Pearson correlation coefficient (r
2
) of the retrieved Chla  





Figure 5.2 - a) Comparison between measured surface Chla (mg m
-3
) using HPLC and Chla 




 shows almost no difference between the various algorithms tested (0.66 to 0.75). 
The log_rms values for the bio-optical algorithms ranged respectively from 0.26 to 0.36 for 
Chla
HPLC
 as well as for Chla
Fluo
. Results using Chla
Fluo
 also indicate a strong overestimation as 
well (Table 5.2). All the algorithms are thus well above the 35 % precision goal of the ocean 
color community. This overestimation is thus very high compared to the values for the western 
Beaufort and Chukchi seas reported by Wang and Cota (2003) (1.5x factor), Matsuoka et al. 
(2007) (within 25 and 30 % respectively over a 0.1 to 2 mg m
-3
 range) and Hill et al. (2010) who 
found some overestimation by the OC4L when Chla concentration is less than 0.1 mg m
-3
 (RMS 





Figure 5.2 - b) Ratio between derived and measured Chla as a function of Chla for the same 
algorithms. 
 
Chla overestimations by roughly a factor of five have only been reported for the Laptev Sea near 
the Lena river output (Vetrov et al., 2008) and the Black Sea (Oguz and Ediger, 2006) but these 
two studies were made using satellite derived Chla values and thus also included potential 
atmospheric correction induced errors. Validation studies based on in situ optical measurements 
reported MNB of 183 % for the Baltic Sea (Darecki and Stramski, 2004), 78 % for the 
Mediterranean Sea (Volpe et al., 2007), 140 % near the Rhone river output (Ouillon and 
Petrenko, 2005), 66 % for the South China Sea (Tang et al., 2008) and ~130 % for the Black 
Sea/Mediterranean Sea (Sancak et al., 2005). The measured overestimation in the southeastern 
Beaufort Sea is thus the highest reported to date for coastal seas influenced by freshwater and 
appears specific for this area. 
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Table 5.2 - Performance of the various algorithms tested (N= 45).  
 



























0.51 [0.42, 0.62] 
0.27 [0.22, 0.34] 
 
0.76 [0.65, 0.90] 




















0.56 [0.45, 0.68] 
0.30 [0.24, 0.38] 
 
0.84 [0.70, 0.99] 




















0.50 [0.41, 0.60] 
0.27 [0.22, 0.33] 
 
0.71 [0.61, 0.84] 




















0.86 [0.71, 1.01] 
0.49 [0.41, 0.59] 
 
1.19 [1.00, 1.37] 




















0.79 [0.62    0.96] 
0.41 [0.31    0.52] 
 
1.22 [1.01, 1.44] 




















0.51 [0.40, 0.64] 
0.20 [0.12, 0.27] 
 
1.00 [0.86, 1.17] 














0.20 [0.065, 0.34] 
 





















-0.11 [-0.21, 0.004] 
 
 














-0.10 [-0.20, -0.008] 
 





















-0.10 [-0.20, 0.01] 
 
 
0.86 [0.74, 1.01] 
















-0.10 [-0.20, 0.01] 
 


















































































































-0.09 [-0.18,  0.018] 
 
 
0.88 [0.75, 1.01] 
 
*
 Numbers in brackets are for the range of 95 % confidence interval computed for a type II regression using reduced major axes. 
Note : The rows refer to the statistical parameters between the measured and retrieved Chla using Eq.5.2 in Table 5.1, and Eq.5.3, 
Eq.5.7, Eq.5.8, Eq.5.9, and Eq.5.10. R
2
, intercept and slope stand, respectively, for root correlation coefficient, intercept and slope of 
the linear regression between the log-transformed algorithm-derived and in-situ Chla values. Rows 6 and 7 correspond to statistical 
parameters of the GSM01 (N=44) and the GSM01 modified (GSM MOD) (N=42); rows 8 and 9 correspond to statistical parameters 
of the adapted algorithms for the southeast Beaufort Sea; rows 10 to 15 correspond to statistical parameters of the regional developed 







To evaluate if the presence of stations near the Mackenzie River plume biased the comparison, 
we excluded stations with salinity below 20 (‰) (Figure 5.1). Results still show a large 
overestimation by all algorithms indicating that the proximity to the freshwater source cannot 
explain the results (not shown). 
 
The relative importance of river runoff in the SE Beaufort Sea may be greater than in previously 
investigated arctic regions (i.e., Chukchi, western Beaufort Sea, Resolute Bay, Labrador Sea), 
which would partly explain the large overestimation. For instance CDOM absorption coefficient 
at 443 nm had a mean value of 0.12 m
-1
 (Table 5.3 ; range = 0.014 to 0.75 m
-1
), which is typical 
of coastal regions such as the Chesapeake Bay, Georgia Strait, and the Baltic sea (Kirk, 1994; 
Twardowski and Donaghay, 2001; Kowalczuk et al., 2005) where standard algorithms also fail.  
 
Table 5.3 - Statistics for the absorption coefficients at 443 nm for colored dissolved organic 
matter, non-algal particles and phytoplankton respectively in the SE Beaufort Sea. 
 
Parameter   No. of 
                 Stations*             
   Minimum Maximum Median Average±SD CV (%) 
aCDOM(443)    45      
                    37 
     0.014 





0.12 ± 0.15 
0.08 ± 0.12 
80 
66.66 
aNAP(443)      45 
                  37 
     0.0021 





0.030 ± 0.04 
0.019 ± 0.02 
75 
95 
aPHY(443)      45 
                37 
     0.0015 





0.015 ± 0.01 
0.017 ± 0.01 
66.66 
58.82 
*45 represents all the stations and 37 represents data excluding stations near the Mackenzie 
River (see Figure 5.1).  
Note : CV is the coefficient of variation, corresponds to the ratio between SD and mean value.  
 
In addition, the sum of CDOM and NAP absorption coefficient (i.e. aCDM) largely dominates the 
blue absorption budget (Figure 5.3) which has been shown to lead to large overestimations of 
Chla in oligotrophic oceans (Dierssen, 2010). The contribution of aCDM to the non-water 
absorption in the SE Beaufort Sea was on average 87 % at 443 nm with minimum and maximum 
values of 60 % and 96 % respectively. There is almost no variations observed (85 %) if the data 
close to the Mackenzie river are not used. This compares (Table 5.4) to values measured in the 
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spring/summer period in the Amundsen Gulf (79 %) (Brunelle et al., 2012) and in the western 
Beaufort and Chukchi seas (77 %) (Matsuoka et al., 2011). For other seasons, aCDM is also 
dominating light absorption in this area with values ranging between 89 and 93 % (Matsuoka et 
al., 2009; Brunelle et al., 2012). It is thus highly probable that the ~5X overestimation factor 





Figure 5.3 - Ternary plot illustrating the relative contribution of CDOM, phytoplankton and NAP 
to total light absorption at 443 nm for this study compared with other Arctic studies. 
 
The aCDM versus Chla relationship indicates that the SE Beaufort Sea waters contained higher 
concentration of colored detrital material as compared to other Arctic regions and well above the 
classical case 1 waters (Figure 5.4.a), but not in the lower Chla range. This high background in 
CDM is thus partly responsible for the large overestimation by the current empirical algorithms 
92 
 
in the SE Beaufort Sea. Our database, however, contains two notable exception to this rule at 
stations located in the coastal upwelling of Pacific waters near Cape Bathurst where the highest 
Chla were observed (> 2 mg m
-3
). Interestingly, standard algorithms performed well at these two 
particular stations where CDM was comparable to previous studies (Figure 5.2.b).  
 
Table 5.4 - Relative contributions (mean ± 1 SD) of absorption coefficient for colored dissolved 
organic matter, phytoplankton, and non-algal particles to the total non-water absorption at 443 
nm.   
  













03/04-25/09 0.41 ± 0.14 0.36 ± 0.14 0.22 ± 0.13 








0.76 ± 0.13 
 
0.16 ± 0.11 
 
0.08 ± 0.05 
 








0.84 ± 0.08  
0.74 ±  0.09 
0.07 ± 0.04 
0.11 ± 0.07 
0.09 ± 0.06 
0.15 ± 0.08 











0.63 ± 0.17 
0.55 ± 0.15 
0.73 ±  0.14 
0.22 ± 0.12 
0.29 ± 0.13 
0.18 ±  0.12 
0.14 ± 0.10 
0.16 ±0.09 
0.09 ±  0.05 
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0.70 ± 0.14 
0.69 ± 0.16 
 
0.13 ± 0.09 
0.14 ± 0.10 
 
0.17 ± 0.10 
0.17 ± 0.11 
 
*Data from Matsuoka et al. (2011) are for  = 440 nm. 
Note : Available coefficients from literature are also shown for comparison. 
 
In addition, the relationship between Chla and NAP absorption coefficient at 443 nm (anap (443)) 
is generally above the ones reported in the previous studies, except in the Western Arctic (Wang 
et al., 2005) where anap (443) is higher for Chla < 0.10 mg m
-3
 (Figure 5.4.b). According to these 
results, the presence of particles may be more important in the SE Beaufort Sea than most other 
arctic regions. Higher particles background should therefore increase the backscattering 











Figure 5.4 - a) Variations in aCDM(443) as a function of Chla. The solid line for this study depicts 
the best fit regression calculated by using in situ data in the SE Beaufort Sea and the power 
function of the form: Ap() = A() Chla 
B() 
where the coefficients A() and B() are empirically 
determined by linear regression on the log-transformed data (Bricaud et al., 1995 ; 1998).  
- b) Same as a) but for anap(443). 
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 Regional algorithms for the southeastern Beaufort Sea  5.3.3
 
Considering the above algorithms inaccuracy, we propose regionally tuned version of current 
algorithms, as well as new empirical forms. These algorithms account for the optical 
particularities of the area reducing significantly the error in Chla retrieval from space.  
 
5.3.3.1 Empirical algorithms 
 
The empirical approach has often been used with success to develop regional algorithms (Wang 
and Cota, 2003 ; Cota et al., 2004 ;  Darecki and Stramski, 2004 ; Melin et al., 2007 ; Hyde et al., 
2007 ; Tang et al., 2008 ; Gitelson et al., 2009 ; Mitchell and Kahru, 2009). The empirical approach 
directly relates the remote sensing signal to the parameter of interest using statistical techniques. 
It has a proven capacity to provide reliable information for specific areas and is a most 
convenient choice in terms of computational simplicity (Matthews, 2011). Readaptation or 
regional tuning of the coefficients in a band-ratio algorithm to specific water types is often used 
as a simple mean to improve the accuracy of remote sensing retrievals in non Case-I waters. The 
procedure consists of redefining the algorithm coefficients in order to minimize the RMS 
residual errors between the evolving band-ratio algorithm outputs and the in situ data.  
 
The coefficients for the adapted chlorophyll-a algorithms are [-0.32 -2.33 4.02 -31.64, 48.54] for 
the SeaWiFS and MERIS sensors and [-0.35 -1.52 -2.44 -12.80, 30.48] for MODIS. As expected, 
higher correlation with in situ data (Figure 5.5) were obtained, providing a much lower MNB 
(20%) and APD (50%) than actual operational algorithms, with a log-rms around 0.26 (Table 
5.2). Even though these errors are still higher than the 35% precision goal of the ocean color 
community, they provide a great improvement over operational algorithms.  
 
We also examined if other algorithm formulations could provide further improvements. We 
tested 28 possible band-ratios combinations using the in situ RRS data set (45 stations). Because 
of the relatively small number of stations it was necessary to limit the analysis to second-degree 





The multiple regression analysis between retrieved and in situ Chla gives a variety of 
configurations (log-log and linear graphs). To select the most useful algorithmic equations 
among these configurations, we defined some criteria such high correlation coefficient R
2
 
between in situ Chla and algorithm output, low ADP (%) and low RMS (mg.m
-3
). The preference 
was given to algorithms involving the wavelengths available in the SeaWiFS, MODIS and 
MERIS sensors, like 443, 490, 510, 555 and 665 nm. 
 
It has sometimes been shown that green-to-red (Gitelson, 1993) and red-to-red (Moses et al., 
2009 ; Sokoletsky et al., 2011) ratios are more correlated to Chla in case 2 waters as they are 
normally less influenced by CDOM absorption. It was not possible to test the red-to-red 
approach using the SPMR data but in our tests, the use of green-to-red band ratios did not 
provide better results than the use of more traditional blue-to-green ratios (not shown). This 
probably results from the fact that the SE Beaufort Sea is mostly oligotroph (low Chla 
concentrations) so that the red chlorophyll absorption peak is not observable due to the strong 
light absorption by water at these wavelengths (Gons et al., 2008). The algorithms using a single 
band-ratio (one variable, 2 bands) are given in table 5.5 and the algorithms using two band-ratios 
(two variables, at least 3 bands) are given in table 5.6.  
 
The multiple regressions with two-band ratios globally show the best statistical performance 
overall in terms of APD and log_rms (Table 5.2). Excluding the Mackenzie stations further 
reduced the APD errors to 37%, log_rms of ~0.21 and r
2
 ~0.84 (not shown).  The overall 
performance of the adapted and multiple regression algorithms are similar to other published 
case-2 algorithms also based on a low (<50) number of measurements (Wang and Cota, 2003 ; 
D’Sa and Miller, 2003 ; Sancak et al., 2005 ; Montes-Hugo et al., 2005 ; Chang and Gould, 2006 








Figure 5.5 - Computed Chla using the OC4v6, the adapted OC4v6 with in situ Chla and the 
Amundsen_SWF_MB algorithm. 
 
Table 5.5 - Regional new algorithms in the southeast Beaufort Sea region. 
 
Algorithm* Coefficients an, n=0,1,2,..,M R 
Amundsen-MOD [-0.52   -3.4    -0.87] R=log10[Rrs(490)/Rrs(532)] 
Amundsen-SWF [-0.37   -2.1     -1.1] R=log10[Rrs(490)/Rrs(555)] 
Amundsen-MER [-0.63   -6.7     2.66] R=log10[Rrs(490)/Rrs(510)] 




)       (Eq.5.12)  











Table 5.6 - Regional new algorithms using a two-band ratio in the southeast Beaufort Sea region. 
 
Algorithm Coefficients an, n=0,1,2,..,M BR 
Amundsen-MOD-MB [-0.23   1.57    -8.79] BR1= Rrs (443) / Rrs (590) 
BR2= Rrs (510) / Rrs (532) 
 
Amundsen-SWF-MB [0.11   7.09     -3.65] BR1= Rrs (443) / Rrs (490) 
BR2= Rrs (443) / Rrs (555) 
 
Amundsen-MER-MB [0.73   0.64     -3.90] BR1= Rrs (443) / Rrs (665) 
BR2= Rrs (490) / Rrs (555) 
The algorithms are expressed as : Chlorophyll (mg m-3) = 10 ^(a1 + a2BR1 +a3BR2)  (Eq.5.13) 
where R is the base 10 logarithm of the two bands ratio (BR1 and BR2). 
(R =Log10[BR1/BR2]) and ai are empirical coefficients. 
Note : MB, multiple bands. 
 
 Semi- analytical algorithms 5.3.4
 
Given that among the algorithms tested, the semi-analytical algorithm GSM01 had the best 
performance, we attempted to optimize it using our data set. Based on a limited number of 
stations (N=45), however, it was not possible to adopt advanced optimization methodologies 
such as the one employed by Maritorena et al. (2002) or Kostadinov et al. (2007). Many runs 
were thus performed changing the model parameters individually, i.e., the phytoplankton chla-
specific absorption spectrum (aPHY*()), the spectral slope of CDM (SCDM), and the exponent of 
the power law used to model bbp () over a range slightly larger than the one observed in the SE 
Beaufort Sea. In brief, we tested:  
 11 values of SCDM from 0.015 to 0.025 nm
-1
, with an increment of 0.001 nm
-1 
; 
 11 values of from 0 to 2, with an increment of 0.2 ;  
 8 values that multiplies the GSM01 aPHY* spectra (red curve on Figure 5.6d) from 0.6 to 
2, with an increment of 0.2.  
 
The rational for the use of a factor that multiplies the GSM01 aPHY* was due to the fact that the 
algorithm’s performance was not improved by imposing our measured mean or median aPHY* 
spectrum (green curve on Figure 5.6d). A total of 968 sets of parameters were thus tested. We 
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calculated a cost function to determine which set of parameters performs best.  We used an 
expression similar to the one adopted by Kostadinov et al. (2007), but with different weighting 
factors and without the penalty for the divergence of the test parameters relative to the actual 
measurements (see eq. 5 in Kostadinov et al. (2007)). The cost function was calculated as:  
 
                     (Eq.5.11) 
 
where Nneg is the number of negative retrievals, R
2
k is the square of the correlation coefficient 
between the kth measured and retrieved variable, slopek is the slope of the type II regression of 
kth retrievals on the measurements in the log 10 space, and log_rmsk is root mean square error 
for the kth variable (see Eq.5.10). The ak, bk and ck are weighting factors for the kth variable. 
Because we were mainly interested in Chla retrieval and that we did not measured directly 
bbp(443), which we approximate using our measured bp(443) multiply by the ratio bbp/bp assume 
to 0.015 (Twardowski et al., 2001), we put more weight to the metrics used to evaluate the Chla 
retrieval that bbp. For aCDM(443), a, b and c were set to 1, 1.5 and 1, respectively, as in 
Kostadinov et al. (2007). Then for Chla, a, b and c were set to 1.25, 1.875 and 1.25, respectively, 
and 0.75, 1.125 and 0.75, respectively for bp(443). 
 
The best performance (lower COST) was obtained for Scdm = 0.018 nm
-1
, = 1.4 and aPHY* 
multiplied by a factor of 1.4. The retrieved versus measured values are presented on Figure 5.6. 
As expected, GSM01-MOD retrievals show improved agreement with in situ Chla relative to 
GSM01 (Table 5.3, slope of 1.1, r
2
= 0.76, log_rms=0.27, Fig. 5.6a), but the positive MNB of 
58% indicate that Chla are still positively biased. Thus the semi-analytical model did not 
perform better than the regionally tuned empirical algorithm presented previously. 
 
One advantage of the semi-analytical algorithm, however, is its capability to estimate other 
optically significant constituents such as acdm and bbp.  Good agreement was found between 
measured and retrieved acdm using GSM01 despite a negative bias of 31% and a good linearity 
(r
2
=0.76) (Table 5.7 ; Figure 5.6b). Maritorena et al. (2002) made an ad hoc correction for the 


















Interestingly, removing this correction factor (GSM01 no bias) reduced the bias to -9 %.  In 
contrast, Wang and Cota (2003) found a positive bias and a relatively poor linear relationship 
between predicted and in situ acdm (r
2
 = 0.56) in the western Beaufort and Chukchi seas. A strong 
linearity was also found between modelled and particulate backscattering estimated from our bp 
measurements (r
2
=0.85), but with a slope significantly >1.0, consistent with the findings of 
Wang and Cota (2003) (Table 5.7 ; Figure 5.6c). We acknowledge that our estimated in situ 
bbp(443) may introduce some bias in this analysis. 
 
Figure 5.6d presents the aPHY* as determined from filter pad measurements during CASES 
(median values) and the spectrum obtained from the local tuning.  For comparison, we also plot 
aPHY used by the GSM01 (Maritorena et al., 2002), as well as the empirically modelled values 
obtained using a Chla of 0.13 mg m
-3
, i.e. the CASES median value, in the Case-1 model of 
Bricaud et al. (1998). The CASES local tuning spectrum had the same shape as the GSM01, 
since we simply multiplied the later by a given factor to tune GSM01. Despite the relatively low 
values at 412 and 490 nm, the locally tuned aPHY* is closer to the measured one relative to 
GSM01.  Note that the median aPHY* from CASES is slightly below Bricaud’s curve expected in 
temperate waters, suggesting some degree of pigment packaging as in many northern waters 
(e.g., Brunelle et al. 2012; Mitchell., 1992 ; Matsuoka et al., 2007, 2009 ; Cota et al., 2003 ; 
Wang et al., 2005). 
 
The local optimization procedure presented here clearly improved the performance of the 
original GSM01 model, but a full optimization of aPHY* would be necessary. However, this task 
is still hampered by the lack of in situ optical observations (i.e. both AOPs and IOPs) in the 






Figure 5.6 - Results of the local tuning of the GSM algorithm for (a) Chla, (b) CDM, and (c) bbp. 
(d) The specific chlorophyll-a absorption values as determined by the local tuning.  For 
comparison purposes, the GSM globally tuned values of Maritorena et al. (2002) are included, as 
well as the CASES median measured values, and the model values of Bricaud et al. (1998) 








Table 5.7 - Statistics of aCDM (443) and bbp(443) retrieved by GSM01, GSM01with no bias
(†) 
 and GSM modified. 
 




















-0.23 [-0.37, -0.08] 
 
0.96 [0.82, 1.10] 
 GSM 01  (no bias)
†
 -8.85 27.54 1.23 0.187 0.76 -0.11 [-0.25, 0.0332] 0.96 [0.82, 1.10] 














0.58 [0.19, 0.96] 
 
1.29 [1.13, 1.45] 
 GSM-MOD -3.23 35 1.01 0.20 0.85 0.56 [0.17, 0.95] 1.25 [1.09, 1.41] 
†
GSM01 with no bias is calculated without considering the GSM01 model bias (a correction to avoid negative values, Maritorena et 
al., (2002)). 
*Numbers in brackets are for the range of 95 % confidence interval computed for a type II regression using reduced major axes. 
Notes : GSM01 and GSM01 (no bias) : N = 46, GSM Mod : N = 44 for aCDM (443). GSM01 : N = 44 (same values of Chla for GSM01 
and for GSM01 no bias), GSM MOD N = 42 for bbp(443). R
2
, Intercept and Slope are the root correlation coefficient, intercept and 











 Matchups analysis 5.3.5
 
In this section, we assess the quality of satellite retrieval of Rrs(λ) and Chla from SeaWiFS, 
MODIS and MERIS. Adhering to the criteria defined previously in “Match-up analysis criteria” 
(section 5.2.4), a total of 23 match-ups between satellite images and in situ measurements (8 for 
SeaWiFS, 6 for MODIS and 9 for MERIS) were found. Note that for a given station, several 
images may be available, which resulted in 14 different stations with match-ups (Appendix A1). 
 
A) Water leaving reflectance retrievals 
 
The quality of the satellite-derived Chla depends on the accuracy of the water leaving radiance 
retrievals.  Figure 5.7 shows the comparisons of measured and retrieved Rrs at different 
wavelengths. For all sensors, the error is higher at 412 and 665 nm than at intermediate 
wavelengths. Overall, SeaWiFS performance in terms of APD and MNB was better than MODIS 
and MERIS (Figure 5.8). Indeed MERIS Rrs showed a strong positive MNB (>37 %) at all 
wavelengths (Figures 5.7c and 5.8b). At 412 nm, APD reached as much as 128 %, 115 % and 94 
% for MODIS, MERIS and SeaWiFS respectively. SeaWiFS tends to underestimate Rrs at 412 
(MNB = -7.85 %), while MERIS systematically overestimated and MODIS showed no clear 
patterns.  This wavelength is important to obtain good retrieval with semi-analytical algorithm 
(see below). Validation studies done in various water types showed similar pattern for SeaWiFS 
with the largest differences observed at 412 and 665 nm (Antoine et al., 2008 ; Zibordi et al., 
2006 ; Darecki and Stramski, 2004 ; Garcia et al., 2005 ; Bailey and Werdell, 2006 ; Melin et al., 
2007 ; Tilstone et al., 2011). The retrieval of the Rrs band-ratio used by the empirical algorithms 
showed that for the ratio Rrs443/Rrs555, the APD for SeaWiFS is equal to 15 %, 55 % for 
MODIS and 20 % for MERIS. For the ratio Rrs490/Rrs555, the APD is about 8 % for SeaWiFS 
and MODIS and 11 % for MERIS. Thus, both ratios are better estimated for SeaWiFS (r
2
 = 
~0.85; MNB < 3 %) than for MODIS and MERIS. Also, for all sensors, Rrs(490)/ Rrs(555) is 
better retrieved than Rrs(443)/ Rrs(555).  
 
Many factors can affect the retrieval of satellite-derived water leaving radiances. In particular, in 
coastal waters located at the proximity of freshwater sources large inputs of particulate matter 
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reflecting in the near infrared (NIR) region of the spectra can negates the dark pixel assumption 
that is used to initiate the atmospheric correction. Lavender et al. (2005) suggested that water-
leaving NIR reflectance can be significant with TSM as low as 2 mg L
-1
. In the SE Beaufort Sea, 
TSM ranged between 0.15 and 5.56 mg L
-1
 with a mean value of 1.024 (SD=1.036) mg L
-1
 and a 







Figure 5.7 - a) Scatterplots of the in situ reflectance measurements against the reflectance values 















Figure 5.8 - a) Absolute percentage difference of Rrs() derived from SeaWiFS, MODIS and 
MERIS – in situ reflectance measurements. 
 
 
Figure 5.8 - b) Mean normalised bias of Rrs() derived from SeaWiFS, MODIS and MERIS – in 
situ reflectance measurements. 
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With the exception of the Mackenzie plume station (903, 906, 909) where TSM concentrations 
exceeded 2.5 mg   L
-1
, all CASES stations show TSM < 2 mg L
-1
 suggesting that turbidity should 
not be problematic for atmospheric correction.  Other factors include i) the presence of sea ice 
(Bélanger et al., 2007 ; Wang and Shi, 2009), ii) low solar elevation, iii) inappropriate 
atmospheric aerosol models and iv) accuracy of the sensor calibration. The first two factors are 
not believed to play a role in our validation exercise as in situ data were located far from any ice 
and solar elevation was at least 33 deg (i.e. s <70°). 
 
More matchups would be necessary to confirm if the bias observed particularly in MERIS data is 
generalised over the whole Arctic Ocean and sub-arctic seas. In any cases, accuracy of the 
sensors calibration, the effect of low solar elevation (e.g., on the accuracy of Rayleigh look-up-
table) and the aerosol models selection cannot be discarded at this point.  
 
B) Chlorophyll-a retrievals 
 
Satellite retrieval of Chla was strongly overestimated using operational empirical algorithms 
(Figure 5.9a). The overestimation reached 552% with a log-rms of 0.44 mg.m
-3
 when considering 
the statistics of all sensors (N=23) with no significant difference among sensors. Chla retrieved 
with GSM01 (Figure 5.9b) were overestimated by a factor of ~2.5 (N=15), but the algorithm 
failed to converge on eight out of 23 stations. An examination of the satellite-derived water-
leaving reflectance where GSM01 did not converge revealed that the failure happened only when 
Rrs(412) were negative (N=3) or anomalously low relative to in situ measurements (N=5). 
 
 The later is illustrated in Figure 5.10, which shows a typical example of the Rrs and Chla 
retrieval by the three sensors at one station sampled on July 19 2004 in the Amundsen Gulf (309).  
SeaWiFS Rrs retrievals in the 490-555 nm range was in good agreement with in situ data except at 
412 nm. Consequently, the GSM01 failed to estimate Chla because of this abnormal Rrs shape at 
short wavelengths. MODIS retrieval was good in term of the spectral shape, but slightly higher in 
magnitude relative to in situ measurements, while MERIS showed a systematic overestimation of 
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Rrs at all wavelengths. The best Chla estimation for this particular station was achieved by 
MODIS with GSM01 (0.26 mg m
-3




Figure 5.9 - a) in situ Chla versus Chla from satellite data match-ups.  
 
 




For comparison, the adapted new algorithms developed using the in situ data set provide a much 
better estimation of Chla concentration (not shown). There is no degradation of precision 
compared to the use of the development in situ Rrs data set for the SeaWiFS algorithm (APD = 
47%) while the MERIS and MODIS precision was slightly worse (APD= 92% and 72% 
respectively).  
 
An important outcome of this analysis is the fact that the number of valid pixels will be smaller 
with the use of GSM01 (even smaller for the regionally tuned GSM) relative to standard 
empirical algorithms. However, the satellite Chla products obtained by this particular semi-





Figure 5.10 - Spectra of satellite Rrs () of the station 309-2. (Chla retrieved by bio-optical 






Based on a regional dataset acquired during the CASES expedition, we showed that the current 
operational ocean color algorithms are inappropriate to estimate Chla in the SE Beaufort Sea. The 
semi-analytical algorithm tested (GSM01) performed better than empirical algorithms (OC4, 
OC3M, OC4ME, Arctic-OC4L and -OC4P). We derived adapted empirical algorithms developed 
specifically for the SE Beaufort Sea that greatly improve the accuracy of Chla retrievals. The 
regionally tuned semi-analytical algorithm (GSM) was not able to derive more accurate Chla than 
the tuned empirical algorithms despite the dominance of colored detrital material in the blue light 
absorption budget, but it allows the retrieval of additional optically significant constituents such 
as CDM absorption and particulate backscattering coefficients. This confirms that empirical 
algorithms are as good as the data they are based on, and on how representative the data are of 
the environment where the algorithms are to be applied (Claustre and Maritorena 2003). Finally, 
the comparison between satellite-derived and in situ data showed the difficulty to correctly 
estimate remote sensing reflectances in the Arctic possibly due to inaccurate atmospheric 
corrections. 
 
Our study is based on a limited in situ data set and the new proposed algorithms can only be 
applied to the Beaufort shelf east of Mackenzie canyon and in the Amundsen Gulf. However, 
despite having been derived using data from the SE Beaufort Sea, our results clearly show that 
standard algorithms do not work well in high CDOM-low chlorophyll areas. Even if the entire 
Arctic ocean is characterized by a DOM content that is much higher than the Atlantic and Pacific 
oceans (Benner et al., 2005), it is mostly in its surrounding seas that the CDOM content has the 
potential to dominate the light budget and thus affecting the remote sensing estimation of Chla 
(Arrigo et al., 2011). The Arctic Ocean receives the highest amount of river runoff relative to the 
world ocean (Rachold, et al., 2004) with 80% of it being discharged over the huge Eurasian 
continental shelves (East Siberian, Laptev, Kara and Barents Seas) (McClelland et al., 2012). We 
hypothesize that the SE Beaufort Sea waters are optically similar to a large proportion, though 
unknown, of the coastal Arctic waters. For instance, the Chuckchi Sea is characterized by low 
Chla and high CDOM (Pegau, 2002) while the Kara and Laptev seas have low Chla 
concentrations (Mosharov, 2010; Vetrov et al., 2008).  Lack of in situ optical data over the 
110 
 
Siberian shelves prevents us to extrapolate our findings to other arctic regions, but there are 
indications that current Chla operational algorithms should be used with care over the Eurasian 
Arctic shelves (Vetrov and Romankevich, 2007; Vetrov et al., 2008). Indeed the match-ups 
analysis leads to the conclusion that the semi-analytical approach should be preferred over 
globally tuned empirical algorithms but its parameterisation must be improved using a pan-arctic 
optical data set.  
 
In any cases, further work must be carried on to assess the quality of satellite-derived water-
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5.6 List of symbols 
 
a() absorption coefficient, m 
-1
. 
aCDOM() absorption coefficient for colored dissolved organic matter, m 
-1
. 
aPHY() absorption coefficient for phytoplankton, m 
-1
. 
aNAP() absorption coefficient for non algal particles, m 
-1
. 
ap() absorption coefficient for particles, m 
-1
. 
aw() absorption coefficient of pure seawater, m 
-1
. 
acdm() absorption coefficient for colored detrital material , m 
-1
. 
bb() backscattering coefficient, m 
-1
. 





bbp() backscattering coefficient for particles, m 
-1
. 
Chla  chlorophyll-a concentration, mg m
-3
. 


















































remote sensing reflectance, sr
-1
. 
Light wavelength, nm. 




Power law exponent for particulate backscattering coefficient (unitless). 
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Les fronts thermiques sont des structures spatiales qui semblent jouer un rôle majeur dans 
l’écosystème marin, en particulier en raison de leur impact sur le développement de la biomasse 
de phytoplancton. L’objectif de notre travail est d’étudier les variations spatiales et temporelles 
des fronts thermiques dans la mer de Beaufort et de relier ces observations à l'occurrence des 
points chauds biologiques connus (hotspots). Nous avons utilisé 11 années (1998-2008) de 
données d’images de température de surface (SST) de AVHRR de NOAA de la mer de Beaufort 
afin de détecter les fronts thermiques à l’aide de l’algorithme SIED (Single Image Edge 
Detection). Des cartes de moyennes mensuelles de probabilité de détection de fronts ont mis en 
évidence des nouvelles structures frontales sur le plateau du Mackenzie et dans la région de la 
polynie du cap Bathurst ainsi que la confirmation de la présence de deux fronts déjà cités dans la 
littérature. Les nouveaux fronts sont principalement reliés à des particularités bathymétriques de 






An analysis of 11 years of high spatial resolution sea surface temperatures maps allowed the 
determination of the frontal occurrence probability in the southeastern Beaufort Sea using the 
single-image edge detection method. Results showed that as the season progresses, fronts 
become more detectable due to solar heating of the surface layer. Our analysis indicates that 
some recurrent features can be identified in the summer time frontal climatology such as the 
Shelf break front and the Mackenzie River plume front. The Cape Bathurst front, the Mackenzie 
Trough front and the Amundsen Gulf fronts were identified as new frontal areas that appear to be 
mostly driven by wind and tidal mixing along steep shelf slopes. These areas may be playing an 





The Arctic Ocean is currently at the forefront of climate change with major changes in sea ice 
cover including a decrease in ice thickness over the central Arctic Ocean (Rothrock et al., 1999), 
a loss of multi-year ice (Perovich and Richter-Menge, 2009 ; Kwok and Cunningham, 2010) and 
an increase in the length of the ice free season (Smith, 1998; Rigor et al., 2002 ; Serreze et al., 
2007 ; Comiso et al., 2008). This reduced ice cover means a more open ocean where 
phytoplankton production can occur (Arrigo and van Dijken, 2011 ; Tremblay et al., 2011). 
Phytoplankton production is a key ecosystem element that is at the base of the marine food 
chain. It is intimately linked to physical processes that regulate the availability of nutrients in the 
euphotic layer through modifications to the stratification. Such process includes wind mixing, 
freshwater release during the ice melt period and terrestrial freshwater inputs closer to shore. 
Another process is the development of density fronts where different water mass encounter each 
other. Fronts are often characterized by convergent flow at the surface (Bowman and Iverson, 
1978) resulting from processes such as baroclinic instability of coastal currents, coastal wind 
stress, and coastal upwelling events. Fronts are particularly ubiquitous physical features in the 
oceans. They play a major role in marine ecosystems (Longhurst, 2006) being directly linked to 
biologically productive regions (Castelao et al., 2006 ; Miller, 2004, 2009 ; Takahashi and 
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Kawamura, 2005 ; Belkin and O’Reilly, 2009) and thus acting as hotspots even in the subpolar 
oceans (Taylor and Ferrari, 2011). Therefore, to study the possible impacts of changing physical 
processes on phytoplankton productivity there is a need to assess the spatial and temporal 
variability of frontal features. 
 
Satellite remote sensing is a powerful tool for monitoring key environmental parameters at 
global, regional and local scales. The identification and delineation of thermal fronts greatly 
benefited from the availability of long time series of sea surface temperature (SST) data and the 
advent of new edge detection algorithms. Recent studies described frontal features around 
Alaska (Belkin et al., 2003, 2009 ; Belkin and Cornillon, 2003, 2005), the Iberian Peninsula 
(Miller, 2004, 2009), the continental shelf off the northeast U.S. coast (Mavor and Bisagni, 2001 
; Ullman and Cornillon, 1999, 2001), the Baltic Sea (Kahru et al., 1995), the Japanese coast 
(Shimada and Kawamura, 2005), the East China sea (Hickox et al., 2000) and the northern South 
China Sea (Chang et al., 2010). Some studies were able to correlate frontal locations with 
atmospheric or oceanic forcing sources (Ullman and Cornillon, 1999 ; Wang et al., 2001). In the 
Arctic regions, Belkin et al. (2003, 2009) documented the presence of mesoscale fronts using 
low resolution (9 km) Advanced Very High Resolution Radiometer (AVHRR) data. Due to the 
low resolution of the data used, that approach was not able to detect the presence of fronts in the 
coastal areas. The objective of this paper is thus to investigate the spatial and temporal variations 
of SST fronts (SSTF) in the coastal Beaufort Sea and relate these to known biological features.  
 
6.2 Data and methods  
 
 Study area 6.2.1
 
The southeastern Beaufort Sea is located at the southern margin of the Canada Basin. It is known 
for its biological richness and is also the site of major hydrocarbons deposits. This area that was 
well studied recently particularly during major oceanographic cruises (Ice Drift, CASES, CFL, 
ArcticNet, Malina, Icescape). It can be further divided in two regions having distinct bio-
physical characteristics: the Canadian Beaufort Shelf and the Amundsen Gulf (Figure 6.1). The 
Canadian Beaufort Shelf is a broad, shallow continental shelf (~120 km wide; ~530 km long) 
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that stretches from the Mackenzie Trough, a large canyon crossing the continental Shelf and 
where large wind-driven upwelling events occur (Carmack and Kulikov, 1998; Williams et al., 
2006), to the Amundsen Gulf. It is a unique Arctic ecosystem that receives large amounts of 
freshwater runoff from the Mackenzie River, the largest North American source of freshwater for 
the Arctic Ocean (Stewart et al., 1998), carrying large amounts of inorganic and organic matter 
into the Arctic Ocean, including living biota (Telang et al., 1991 ; Garneau et al., 2006).  
 
The second important bio-physical region is the Amundsen Gulf located at the western end of the 
Northwest Passage, connecting the Dolphin and Union Straits, and the Prince of Wales Strait 
with the Beaufort Sea, and the Arctic Ocean. It is approximately 400 km in length and 150 km in 
width and is characterized by a southeasterly oriented deep central channel cutting through the 
shallow Mackenzie Shelf allowing water exchange with the Beaufort Sea up to a depth of ~300 
m (Lanos, 2009). The area is characterized by the presence of the third largest polynya in the 
northern hemisphere, the Cape Bathurst Polynya, offering habitats to birds and mammals 
(Harwood and Stirling, 1992 ; Dickson and Gilchrist, 2002 ; Harwood and Smith, 2002). 
 
The entire area is usually covered by sea ice from November to June (Galley et al., 2008). Water 
masses in the Beaufort Sea comprise the relatively fresh Polar Mixed Layer (0–50 m depth), the 
Pacific halocline and its winter-summer components derived from Bering Sea waters (50-200 m) 
and deep waters of Atlantic origin (> 200 m) (Carmack and MacDonald, 2002 ; Jackson et al., 
2010). The summer surface circulation is driven mainly by wind forcing and the Mackenzie 
River discharge (Ingram et al., 2009) and the anti-cyclonic Beaufort Gyre. Summer surface 
circulation in the Amundsen Gulf is weak, complex and variable being highly influenced by the 
winds (Ingram et al., 2009 ; Lanos, 2009). The eastward flowing Beaufort Undercurrent 
dominates the sub-surface circulation, bringing waters of Pacific and Atlantic origin into the 






      Figure 6.1 - Study area.  
 
Figure 6.2 shows the summer months SST climatology of the Southeastern Beaufort Sea. The 
Mackenzie Shelf is characterized by strong temperature gradients associated with the large 
Mackenzie River plume expansion leading to a general decrease of SST towards the offshore. In 
the Amundsen Gulf, the higher SST are found in the Eastern part of the gulf, in Darnley and 
Franklin Bays, and along Banks Island leaving the colder water to the central deeper portion. 
There are also areas of cold waters observed near Cape Bathurst and along the southern shore of 
the Amundsen Gulf. There is a large variability of that climatological pattern that is highly 











Eleven years (1998-2008) of full resolution (1.1 km) AVHRR data were used to study thermal 
fronts in the Beaufort Sea. A total of 6 602 individual images (day and night passes) acquired 
and processed by the Maurice-Lamontagne Institute remote sensing laboratory (www.slgo.ca) 
covering the Beaufort Sea from 145 W to 115 W during the period were analyzed (Table 6.1). 
The raw AVHRR images were navigated and cloud and ice screened using the TeraScan 
software package (Seaspace Inc.) using tests that are based on pixel albedo in the two visible 




Tests are also made on the spatial uniformity of albedo and temperature over a 3x3 pixel box. 
These flagged data are then compared to ice coverage maps generated by the National Snow and 
Ice Data Center (NSIDC) to detect abnormal pixels that could have gone undetected through the 
cloud screening. Any NOAA pixel comprised within a NSIDC pixel having non zero ice 
coverage is flagged as ice covered. The sea surface temperatures (SST) were computed from 
each pass using the ‘split window’ Multi-Channel Sea Surface Temperature algorithm (McClain 
et al., 1985). A final test is done to further eliminate abnormal values that may have gone 
through cloud/ice screening by first applying a temporal homogeneity filter that compares SST 
with all other measurements made during a 15-day window centered on the image time, and then 
using a climatological filter that eliminates outliers above 3 standard deviations from a 25-year 
average. 
 
Monthly averaged winds over the study area were calculated for the period (1998- 2008) using 6 
hourly, National Centers for Environmental Prediction (NCEP) 10 m wind fields 
(http://www.esrl.noaa.gov/psd/data/gridded/data.ncep.reanalysis.derived.html). These data were 
completed with hourly and daily measurements made at the Sachs Harbour meteorological 
station (http://www.climate.weatheroffice.ec.gc.ca/climateData/), south-west of Banks Island, 
from which we also calculated the monthly mean winds for the same period.  
 
Table 6.1 - Yearly and monthly distribution of images used in the analysis. 
 
 May June July August September October Total 
1998 13 51 61 33 28 25 211 
1999 4 84 101 167 147 44 547 
2000 0 0 39 148 92 7 286 
2001 2 79 242 350 215 50 938 
2002 14 90 166 175 251 61 757 
2003 2 132 172 227 246 89 868 
2004 0 164 182 226 36 7 615 
2005 33 228 128 100 143 19 651 
2006 5 5 33 72 47 25 187 
2007 0 257 444 121 190 36 1 048 
2008 24 166 100 50 38 5 383 





 Edge detection method 6.2.3
 
Because typical edge-detection methods such as the Sobel operator (Sauter and Parson, 1994), 
the mathematical Laplacian operator (Savage et al., 1994) and the sigma edge detector (Holyer 
and Peckinpaugh, 1989) are too sensitive to local noise and weak gradients, they normally fail to 
detect and retain finer-scale frontal features. Advanced methods of detecting SST fronts have 
been applied in several studies (Park et al., 2004 ; Shimada and Kawamura, 2005 ; Belkin et al., 
2009 ; Jones et al., 2012). The single-image edge detection (SIED) method and the multi-image 
edge detection (MIED) method of Cayula and Cornillon (1992, 1995) have been shown to 
provide more consistent results to known oceanographic features in comparison tests (Ullman et 
al., 1999 ; Ullman and Cornillon., 2001). There are also many studies that have adopted this edge 
detection method in either regional or global applications (Kahru et al., 1995 ; Podesta et al., 
1993 ; Hickox et al., 2000 ; Ullman and Cornillon., 2001 ; Belkin et al. (2003, 2009)).  
 
SST fronts were derived from the SST fields with the SIED algorithm as implemented in the 
Windows Image Manager software. Individual images were initially processed using a 
combination of window-level and local pixel level processing (Cayula and Cornillon, 1992). A 
front is defined as a narrow zone between two relatively homogeneous water masses (Belkin et 
al., 2009). The SST histogram in the vicinity of the front should thus have two modes 
corresponding to the two water masses separated by the front. The basic idea of the SIED 
method is thus to use overlapping windows to investigate the statistical likelihood of an edge by 
(1) performing a histogram analysis to detect bimodality of the histogram and (2) detecting the 
cohesiveness of the potential edge. Histograms of overlapping fixed 32 by 32 pixel window size 
(optimum window size tested by Cayula and Cornillon (1992) for global and regional fields) 
were analysed to determine the probability that two temperature populations are present within 
the window. The fixed window size was also used by Kahru et al. (2012) giving consistent 
results.  
 
After detection, the frontal probability (Pfront) at a given pixel is calculated by dividing the 
number of times the pixel is identified as a frontal pixel (Nfront) by the number of times the 




  Pfront = Nfront / NSST x 100                           (Eq.6.1) 
 
 
The SSTs frontal probabilities were calculated for each open water months (May to October). 
Table 1 shows the number of passes that were used in the computation of the monthly frontal 
probabilities. There is a strong seasonal and inter-annual variability of the availability of the 
passes. Data availability is due in part to the number of operational satellites at any given 
moment but the cloudiness is also a factor. The seasonal distribution basically reflects the pattern 
of sea ice retreat in May and surface refreezing in October (Barber and Hanesiak, 2004). 
 
6.3 Results and discussion 
 
 Spatial distribution of SST fronts 6.3.1
 
Figure 6.3 shows the 11 years composite frontal probability map in the southeastern Beaufort 
Sea during the open water season. Five major frontal areas can be easily identified : the Cape 
Bathurst front (1), the Amundsen Gulf fronts (2), the Mackenzie Trough front (3), the Shelf 
Break front (4) and the Mackenzie River plume front (5). The last three frontal areas were 
previously detected using low resolution AVHRR data (Belkin et al., 2003). The Shelf Break 
front is a well-established mesoscale frontal feature in the Beaufort Sea that results from the 
interaction of the Beaufort gyre and the surface circulation over the Mackenzie Shelf (Carmack 
and Macdonald, 2002). In our analysis, that front does not appear so prominent compared to the 
other detected fronts. Belkin et al. (2003) calculated a frequency of occurrence around 12 % for 
that front based on a 1985-96 data set while our results are closer to 5 %. This difference results 
from the use of 9 km spatial resolution SST images by Belkin et al. (2003) that are more adapted 







Figure 6.3 - Annual climatology of SSTF occurrence probability from 1998 to 2008.  
Arrows with numbers and colors indicate the five major frontal areas : 1 CB is Cape Bathurst, 2 
AG is Amundsen Gulf, 3 MT is Mackenzie trough, 4 MSB is Mackenzie Shelf Break, 5 MRP is 
Mackenzie River Plume. 
 
Both the Mackenzie River plume front and the Mackenzie Trough front are driven by local 
oceanographic process. In the summer time, the surface water structure on the Mackenzie Shelf 
is highly complex resulting from the spreading of the relatively high temperature Mackenzie 
River plume. When the winds are light, that plume can spread across the Canadian Shelf and 
extend well into the open ocean (Mulligan et al., 2010), as far as 400 km away from its source 
(Macdonald et al., 1999), being clearly visible in satellite imagery (Figure 6.4). Despite the fact 
that the plume spreading pattern is mostly driven by the local winds, our results show that, in a 
climatological sense, there often exists a main thermal front closer to shore being approximately 
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located along the 10 m isobath. This corresponds well to in situ measurements (Carmack et al., 
1989; Carmack and Macdonald, 2002) and models (Mulligan et al., 2010) of plume expansion in 




Figure 6.4 - SST fronts occurrence probability in summer time (August 2007).  
Arrows with numbers and colors indicate the five major frontal areas : 1 CB is Cape Bathurst, 2 
AG is Amundsen Gulf, 3 MT is Mackenzie trough, 4 MSB is Mackenzie Shelf Break, 5 MRP is 
Mackenzie River Plume. 
 
The Mackenzie Trough Front is located along the western side of the Trough in an area where a 
steep bathymetric slope is found. This is also a persistent front that is located in an area known to 
be the site of wind-induced upwellings (Carmack and Kulikov, 1998 ; Macdonald et al., 1987 ; 
Kulikov et al., 1998 ; Williams et al., 2006 ; Williams et al., 2008). The Mackenzie Trough area 
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is the site of increased phytoplankton production and large vertical export of particulate organic 
carbon (Sampei et al., 2011). 
 
Another persistent frontal feature was detected using the high spatial resolution dataset. The 
Cape Bathurst front also corresponds to a steep shelf slope but was mostly undetected with the 
use of the low resolution AVHRR data. This area is characterized by a relatively strong tidal 
mixing (Kulikov et al., 2004). Evidence of upwellings in that area has also been observed in the 
past (Ingram et al., 2009; Williams and Carmack, 2008; Lanos, 2009). The main process 
generating these upwellings is the northeasterly winds that, combined with isobath divergence, 
results in stronger mixing in that area (Williams and Carmack, 2008). Dominant winds are from 
the East during the open water season (June-October) and are thus favourable to the generation 
of coastal upwellings in the Cape Bathurst area leading to the observed increased probability of 
fronts. The Cape Bathurst front is an area with higher surface nitrates concentration (Schloss et 
al., 2008; Tremblay et al., 2011) leading to stronger phytoplankton biomass that supports 
secondary production (Tremblay et al., 2011) and the benthic food web (Archambault et al., 
2010) through a strong downward flux of particulate organic carbon (Sampei et al., 2011; Sallon 
et al., 2011). This area is often referred to as a ‘hotspot’ of productivity compared to the adjacent 
waters. 
 
In the Amundsen Gulf, fronts show a complex spatial structure. Fronts are often observed along 
the southern coast probably resulting from the same wind-driven upwelling process as in the 
Cape Bathurst area. There are also observations of the presence of fronts in the middle of the Bay 
along a line extending from the tip of Darnley Bay to Banks Island. A portion of these fronts is 
located along a steep slope but another one is located above deep waters. That structure is closely 
similar to the surface salinity distribution measured in 2007 (Gratton et al., 2012) that was 
related to persistent upwelling winds. According to our results, that feature appears as being 
frequently observed on satellite SST data. A recent study based on an extensive set of in situ 
measurements also showed that there is a surface anticyclonic circulation in the Amundsen Gulf 
(Lanos, 2009) leading to North-South differences in the surface temperature fields. The 
correspondence between the persistent frontal area extending across the Gulf and satellite-
derived primary production map (Tremblay et al., 2011) is particularly striking indicating the 
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importance of that physical feature for the marine food web. Some indications exist about 
relatively large particulate organic carbon fluxes in the middle of the Amundsen Gulf that would 
support the presence of these higher phytoplankton biomass (Juul-Petersen et al., 2010). Besides 
that cross-Gulf feature, our results showed that fronts are also frequently observed around the 
margin of the Amundsen Gulf. In general, the fronts are aligned with the coast and follow the 
local bathymetry. Only the central part of the Amundsen Gulf shows a reduced probability of 
fronts.  
 
Fronts can be characterized as either cold or warm depending on the temperature gradient in 
relation to bathymetry (Ullman and Cornillon, 1999). Using that classification scheme, both the 
Cape Bathurst and the Mackenzie Trough frontal areas are characterized as cold fronts with cold 
water lying on the shallower part of the front. The Mackenzie River front is a warm front with 
higher SST being advected from the Mackenzie River onto the shelf. The Shelf Break front is 
also a warm front with warmer water being located on the shelf. Being generally surrounded by 
warmer waters, the front located in the deeper part of the Amundsen Gulf can probably also be 
classified as a warm front.  
 
 Seasonal evolution of the SST fronts 6.3.2
 
Due to the ice cover, front detection in the Beaufort Sea can only occur between May and 
October. Figure 6.5 shows the spatial distribution of the frontal occurrence probabilities for the 
different months of the year. The major fronts described earlier are visible every summer month 
and their shape is similar. This contrast sharply with the situation along more southern locations 
such as the California coast where there is a strong seasonal variability in the shape of the fronts 
with winter fronts assembling in large-scale filaments (Belkin et al., 2009).  
 
To evaluate the frontal occurrence seasonal variability, we used the F1 index (Belkin and 
Cornillon, 2005) for the five major frontal areas (Figure 6.6). This index basically calculates how 
many pixels have been classified as fronts over a specific geographic area. Daily values of F1 




Figure 6.5 - Monthly climatology of SSTF occurence probability (1998-2008). 
Numbers with colors refer to the five frontal areas showns in figure 6.3. 1 is Cape Bathurst, 2 is 
Amundsen Gulf, 3 is Mackenzie trough, 4 is Mackenzie Shelf Break, 5 is Mackenzie River 







Figure 6.6 - The Beaufort Sea with the major frontal areas (red asterix). 
Numbers refer to the five frontal areas showns in figure 6.3. 1 is Cape Bathurst, 2 is Amundsen 
Gulf, 3 is Mackenzie trough, 4 is Mackenzie Shelf Break, 5 is Mackenzie River Plume.  
 
Figure 6.7 a1,b1,c1,d1,e1 shows the mean monthly value over the 11 years. For all the regions, 
the F1 index evolved considerably from late spring to fall with the highest overall F1 found in 
August and September. The strong unimodal distribution of the seasonal cycle is quite similar to 
the summer mode of tidal mixing fronts detected in the region of the Georges Banks that also 
show a strong summer peak (Ullman and Cornillon, 1999). This unimodal pattern indicates that 
it takes some time for the fronts to develop during the season. This can be related to the time it 
takes for the winter mixed layer to become stratified after the ice melts leading to an increased 
signature of the thermal fronts as season's progress. The period June-August is typically the time 
of the year when the mixed layer is the thinnest (Gratton et al., 2012). In particular, the 
enhancement of the cross-front gradients by the summer stratification on the offshore side of 











For the Mackenzie River front, the spring freshet also creates strong salinity fronts that are often 
accompanied by temperature fronts (Belkin et al., 2009) as buoyant freshwater plume traps solar 
heat during the warming season.  
 
 Inter-annual variability of SST fronts 6.3.3
 
Belkin and Cornillon (2005) also used the frontal index F1 to evaluate the inter-annual variability 
of SST fronts occurrence. Figure 6.7 a2,b2,c2,d2,e2 shows the yearly value of the frontal 
probability for the month of August when front detectability is at its maximum. Being a 
summation over a specific area, a potential factor affecting the F1 index is the cloud cover, as all 
regions, except the Shelf Break, are assumed ice free in August. Figure 6.5 shows that there was 
some year-to-year variability in the number of cloud free pixels for each of the five regions. The 
cloud cover does not appear to have an overwhelming influence on the results as indicated by the 
fact that, for the Cape Bathurst and the Mackenzie Trough regions, both 2002 and 2007 years 
had strongly different F1 index but similar numbers of cloud free pixels.  Similar observations 
can also be made for the Amundsen Gulf and the Shelf Break regions. Only in the Mackenzie 
River area does some inverse relationship appear to exist between the number of cloud free 
pixels and the F1 index. No mechanism can however be found to explain that observation.  
 
For all regions, strong year-to-year variability is observed with no apparent correlation between 
them. Both the Amundsen Gulf and the Cape Bathurst frontal regions show a similar pattern of 
inter-annual variability with minimum values of F1 being measured in 2002 and 2008. This is 
not unexpected as both regions are very close to each other with the main frontal genesis process 
being the wind. 
 
The Mackenzie Trough front show a similar minimum in 2002 but has other minima in 1998 and 
2005. The Mackenzie River plume front exhibits less fronts in both 2001 and 2004. The Shelf 
Break front is more variable over the years. All regions except the Mackenzie Trough show a 












The observed inter-annual variability can result from a change in wind intensity/direction for the 
wind-driven fronts or from changes in runoff and/or wind for the Mackenzie River. 
 
Figure 6.8 shows the NCEP monthly mean winds for August from 1998 to 2008. A large inter-
annual variability of wind speed and direction is observed. No obvious relation exists between 
either monthly wind direction or intensity and the inter-annual variability of the frontal 
probability for the Cape Bathurst, the Amundsen Gulf and the Mackenzie Trough regions. This 
probably results from the different time sampling patterns of both time series, as SST data are 
only available during clear sky periods while NCEP winds cover the whole months. Upwelling 
responding rapidly to changing winds, a more detailed analysis relating daily winds to daily F1 
index would be needed to determine the relation between both process but this is beyond the 
scope of the discussion about inter-annual variability. 
 
To evaluate the effect of freshwater runoff on the inter-annual variability of the Mackenzie River 
plume front, the August runoff at Arctic Red River (neareast measuring station to the Mackenzie 
river mouth) was calculated from the hydrometric database (HYDAT) of the Water Survey of 
Canada. Figure 6.9 shows the inter-annual trend with a large inter-annual variability and peak 
flows in both 2003 and 2007. Even though the number of fronts observed within the selected box 
is also affected by winds, some relationships can be seen with the lowest runoff measured in 
2004 corresponding to the lowest number of observed fronts. The small number of fronts 
observed in 1998 could potentially result from the winds that were pushing the river plume 
offshore and outside of the selected box.  
 
The Shelf Break front being generated by the large-scale circulation in the Beaufort Sea, its 
intensity depends on the interaction of the eastward flowing surface circulation of the Beaufort 
Shelf and the offshore anti-cyclonic Beaufort gyre laying offshore. While the Beaufort Shelf 
circulation is driven by the advection of Pacific waters towards the east along the coast, the 
presence of the Mackenzie river freshwater plume and the local winds (Kulikov et al., 1998), the 
















Figure 6.9 - The August runoff at Arctic Red River (nearest measuring station to the Mackenzie 
river mouth). 
 
Barber et al. (2010) calculated the relative vorticity of the ice field to estimate the strength of the 
Beaufort gyre. Their results show that the gyre was strongly anti-cyclonic in August between 
1998 and 2001, strongly cyclonic between 2002 and 2004 and with no definitive orientation 
between 2005 and 2008. No evidence of this pattern can be seen in the year-to-year variability of 
the F1 index for the selected box. The other driver of the Shelf Break front is the coastal 
circulation over the Mackenzie Shelf that is generally flowing east. Unfortunately, the currents 
variability is not well known in this area due to the difficulty to measure currents in shallow ice 
waters where moorings are often destroyed by moving sea ice. It is thus hard to understand the 





 Relationships with biological process 6.3.4
 
It has often been reported that fronts are related to enhanced chlorophyll (e.g. Miller, 2004, 2009; 
Takahashi and Kawamura, 2005 ; Belkin and O’Reilly, 2009), in particular for frontal regions 
that are related to wind-driven upwelling features that replenish nutrients in the surface layer 
(e.g. Kahru et al., 2012)  
 
Of the 5 major frontal areas detected in this study, the Cape Bathurst front corresponds exactly to 
that pattern with higher surface nitrates concentration (Schloss et al., 2008 ; Tremblay et al., 
2011) leading to stronger phytoplankton biomass that supports secondary production (Tremblay 
et al., 2011) and the benthic food web (Archambault et al., 2010) through a strong downward 
flux of particulate organic carbon (Sampei et al., 201 ; Sallon et al., 2011). This area is often 
referred to as a ‘hotspot’ of productivity compared to the adjacent waters. 
  
Both the Amundsen Gulf and the Mackenzie Trough regions also show as high primary 
production areas on satellite images (Tremblay et al., 2011). For the Amundsen Gulf, the 
correspondence between the frontal area extending across the Gulf and satellite-derived primary 
production is particularly striking indicating the importance of that frontal feature for the marine 
food web. Some indications exist about relatively large particulate organic carbon fluxes in the 
middle of the Amundsen Gulf that would support the presence of these higher phytoplankton 
biomass (Juul-Petersen et al., 2010). There is also evidence that the Mackenzie Trough area is 
the site of increased phytoplankton production and large vertical export of particulate organic 
carbon (Sampei et al., 2011). The influence of the Mackenzie River front on local biological 
production is probably less, not only because the river supplies less nutrients than deeper 
upwelled water, but mostly because the sediment laden waters having a high light attenuation 
coefficient (>1 m
-1
) (Carmack et al., 1989) limit light availability to phytoplankton. 
 
Finally, even though deep water fronts such as the Shelf Break front are known to promote 
upwelling through water mass divergence this mechanism is much less efficient to bring 
nutrients in the surface layer than wind-driven upwelling in the coastal regions and thus have a 
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smaller impact on phytoplankton production. This probably explains why there is no signature of 




The detection of sea surface temperature fronts represents an efficient way to simplify the rich 
structure of SST field. The analysis of 11 years of AVHRR data showed recurrent patterns of 
SST fronts on the Mackenzie Shelf and in the Amundsen Gulf region especially at the peak of 
summer. The 1 km resolution data used in this study provided more information on SST spatial 
variability than the 9 km resolution data used by previous studies leading to the identification of 
new frontal features that could act as major drivers to enhance local biological productivity. 
Evidence exists showing that fronts have an ecological significance for foraging seabirds and 
marine mammals (DiGiacomo et al., 2002 ; Bost et al., 2009). Even though many oceanographic 
studies concentrated on the Beaufort Sea area during the last 10 years, only a few measurements 
were done in these biologically important frontal areas. There is thus a lack on the estimation of 
their influence on the global carbon cycling and nutrient balance in the Beaufort Sea. Future 
work should focus on understanding the links between frontal physics and biological features to 
predict the response of the Beaufort Sea coastal system to climate change. The spatial 
distribution of fronts as described in our study can now be used to plan future oceanographic 
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7 Analyse spatiale et variabilité spatio-temporelle de la chlorophylle et de la température 




Comme nous sommes dans une ère de changement climatique certain, il devient d’autant plus 
important de comprendre les cycles biogéochimiques et leur influence sur la productivité 
phytoplanctonique et le flux de carbone. À cet égard, le suivi des écosystèmes à l’aide de 
capteurs satellitaires est un moyen privilégié pour détecter les changements de régimes 
biologiques. La méthode basée sur le partitionnement en provinces écologiques reste l’approche 
la plus adoptée à l’échelle des océans mais devrait aussi être encouragée à l’échelle régionale 
(Dowell and Platt, 2009). Ainsi, la définition des provinces écologiques comme une aide pour la 
compréhension des processus biologiques et physiques dans l’océan Arctique et en particulier 
dans la mer de Beaufort a suscité notre intérêt pour cette partie de la thèse et nous a amené à 
exploiter les données satellitaires de la température de surface de l’eau et de la chlorophylle afin  
de mettre en évidence des structures spatiales cohérentes à méso-échelle. 
 
En effet, le concept de provinces biogéochimiques est basé sur l'observation selon laquelle de  
grandes régions océaniques sont caractérisées par un forçage physique cohérent et des conditions  
biologiques à l'échelle saisonnière, qui sont représentatifs de la macro-échelle des écosystèmes 
océaniques (Longhurst, 1995, 2006 ; Hardman-Mountford et al., 2008). Dans les travaux 
antérieurs, on parle souvent de provinces écologiques, appelées aussi provinces 
biogéochimiques, qui sont des régions où des masses d'eau présentent des caractères physiques 
(SST, couche de mélange profonde, bathymétrie) et biologiques (concentration en chlorophylle, 
paramètres photosynthétiques, profil vertical de la biomasse) similaires. Longhurst et al. (1995) 
ont proposé une classification des provinces écologiques à l’échelle mondiale, fondée sur le 
forçage physique des océans et représentant 56 provinces. La principale limitation de l’approche 
de Longhurst et al. (1995) réside dans la définition statique des limites frontalières des 
provinces étant donné que la circulation océanique et, par conséquent, la localisation des masses 
d’eau varie en fonction des cycles saisonniers ou en réponse aux phénomènes atmosphériques 
intenses (Platt and Sathyendranath, 1993). 
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Les frontières entre les provinces sont généralement persistantes mais aussi spatialement et 
temporellement variables en fonction des saisons. Les limites des provinces de Longhurst et al. 
(1995) ont été choisies subjectivement et intuitivement sur la base de données climatologiques, 
soit les données mensuelles de la profondeur de la couche de mélange, de la pénétration de 
l’irradiance solaire et des concentrations de chlorophylle de la zone côtière obtenues à partir du 
capteur Coastal Zone Color Scanner (CZCS), ainsi que des connaissances communes sur les 
propriétés biologiques extraites à partir de données éparses dans les travaux antérieurs. 
 
Pour surmonter cette limitation subjective, Longhurst (2006) a suggéré d'affiner la définition des 
provinces en : 
- comparant la répartition des biomes individuels entre les provinces, 
- testant statistiquement différentes conditions dans les provinces voisines,  
- divisant un ensemble de données planétaires pertinentes à l'aide de techniques analytiques. 
 
Des exemples de la troisième suggestion sont maintenant disponibles dans des travaux récents. 
Devred et al. (2007) ont utilisé des données satellitaires pour la division du nord-ouest de 
l'Atlantique et ils ont utilisé ces frontières dynamiques comme  des nouvelles régions sur 
lesquelles ont été extrapolées des données in situ. Hardman-Mountford et al. (2008) ont appliqué 
une série de statistiques multivariées à une climatologie de la chl-a dérivée de données 
satellitaires afin de fournir une classification objective de l'océan en plusieurs biomes à macro-
échelle, associés au statut trophique (eutrophe, mésotrophe, oligotrophe). Par le biais de l'analyse 
multivariée, ils ont démontré que la majorité de la variance spatio-temporelle des données de chl-
a s’explique par une structure spatiale largement dominante avec une faible variabilité 
saisonnière. De même, Gregr et Bodtker (2007) ont appliqué une méthode de classification 
(algorithmes de classification d'adaptation) à certaines variables physiques à partir de résultats 
d’un modèle de circulation générale, dans le but de diviser le nord du Pacifique en régions 
significativement distinctes. Ils ont identifié des régions océaniques contiguës qui pourraient être 
reliées à des masses d'eau connues. Ils ont aussi trouvé une correspondance significative avec la 
répartition de la concentration de la chl-a dérivée de données satellitaires. En appliquant une 
analyse en composantes principales (ACP) et une classification basée sur l’analyse des classes 
(clusters) à partir de données satellitaires du capteur MODIS (luminances normalisées (nLw) et 
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température), Oliver and Irwin (2008) ont mis en évidence les limites saisonnières des provinces 
biogéographiques pour l'ensemble des océans, reflétant les processus océaniques connus. Ce 
système de classification tient bien compte de la dynamique spatiale et temporelle des provinces. 
En appliquant une classification non dirigée, Esaias et al. (2000) ont montré que les séries 
temporelles de données satellitaires de chlorophylle et de SST à l’échelle planétaire fournissent 
une quantité importante de pouvoir discriminant pour la délimitation des provinces 
biogéographiques.  
 
Santamaria-del-Angel et al. (1994) ont défini 14 régions biogéographiques dans le golfe de 
Californie à partir de données hebdomadaires du capteur CZCS (4 km de résolution spatiale) à 
l’aide de l’analyse en composantes principales (ACP). De même, Gonzales-Silvera et al. (2006) 
ont appliqué une ACP, puis une analyse de fonction empirique orthogonale (EOF) à des données 
satellitaires mensuelles de SeaWiFS (chl-a) et d’AVHRR (SST) de résolution spatiale de 1 km 
dans la zone de convergence subtropicale dans le sud-ouest de l’Atlantique afin d’identifier et de 
suivre le déplacement saisonnier des fronts.  
 
L’approche dynamique utilisant des données satellitaires et délimitant les provinces a été 
largement décrite dans des travaux antérieurs cités par Dowell et Platt (2009), comme ceux de  
Moore et al. (2001), Alvain et al. (2005), Devred et al. (2007) et Oliver et Irwin (2008). La 
classification floue dynamique a été appliquée à des réflectances spectrales satellitaires de 
SeaWiFS pour identifier des classes optiquement distinctes (Moore et al., 2001) sur le plateau 
nord-ouest de l’Atlantique. D’autres méthodes, comme l’ACP et la fonction empirique 
orthogonale (EOF), sont des méthodes statistiques objectives pour l'analyse des modes de co-
variabilité des ensembles de données multidimensionnelles. Le mode spatial (S-PCA) décrit 
précisément la variation dans le temps alors que le mode temporel (T-PCA) décrit la variation 
dans l’espace. Ces deux modes, spatial et temporel, de ces méthodes ont été proposés comme une 
technique utile pour l’identification et l’investigation des provinces écologiques. Une des 
applications des modes spatial et temporel des EOF a été appliquée sur des données de SST 
(AVHRR) à haute résolution spatiale dans le golfe de Guinée, dans l’Atlantique, discriminant 
quatre domaines : la zone de résurgence du Sénégal, la région du dôme de Guinée, une zone de 
dynamique équatoriale et une aire de fort apport d’eau douce dans le delta du Niger)  (Hardman-
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Mountford and McGlade, 2002).  Ainsi, ces régions distinctes ne pouvaient pas être délimitées à 
l’aide de la seule comparaison des champs de SST, mais elles ont pu être délimitées à l’aide de la 
covariance des champs de SST à travers le temps. En utilisant une EOF en mode temporel, 
Yoder et Kennelly (2003) ont montré des différences dans le cycle de floraison saisonnière de la 
chlorophylle entre les océans Atlantique et Pacifique sur une série chronologique de quatre ans 
de chl-a (SeaWiFS), soit de 1998 à 2001.  
  
Ainsi, les ACP et EOF sont des méthodes objectives utiles pour tester l'applicabilité du concept 
de provinces écologiques dans l'océan, en particulier dans le milieu marin dynamique, ainsi que 
pour tester et affiner les provinces proposées à l’aide d'autres méthodes (Dowell and Platt, 2009). 
 
Ces méthodes démontrent la capacité de combiner les données physiques et biologiques pour 
définir les structures de l'écosystème en utilisant une méthode statistique robuste. La 
combinaison de plusieurs paramètres (SST, chl-a, bathymétrie, latitude, longitude)  permet 
d’élargir l’objectif de la partition, avec la possibilité d'étendre la méthode à de larges étendues 
océaniques. La principale différence entre la méthode de Longhurst (1998) et les méthodes 
précédemment décrites est que ces dernières utilisent des données d’images satellitaires à très 
haute résolution pour les analyses typologiques (cluster). À l'inverse, Longhurst (1998) a utilisé 
des données supplémentaires inaccessibles aux capteurs satellitaires, tels que la couche de 
mélange profonde et les éléments nutritifs de surface. Il a également souligné que les limites 
d'une province devraient varier selon les saisons, mais seulement avec les moyennes définies.  
 
L'objectif de notre démarche était d’identifier les grands patrons biophysiques dans la mer de 
Beaufort, qui a été classée par Longhurst comme une unique province arctique (ARCT). Dans un 
cadre de réchauffement climatique, la diminution du couvert de glace de l’océan Arctique 
apportera possiblement un changement biologique majeur dans cette province (Longhurst et al., 
1995). 
 
Notre hypothèse de travail est que, dans la mer de Beaufort, il existe plus d’une classe 
biophysique et qu’il existe des relations entre les structures physiques et biologiques qui 
présentent des variabilités saisonnière et interannuelle. La connaissance de ces variabilités est 
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nécessaire pour expliquer l’effet des phénomènes physiques sur la productivité biologique du 
milieu et pour mieux appréhender les impacts potentiels du réchauffement climatique.  
 
7.2 Méthodologie  
 
Nous allons tout d’abord présenter une description de la variabilité spatiale et temporelle des 
paramètres de température et de chlorophylle de la mer de Beaufort. Ensuite nous procéderons à 
l’analyse typologique en combinant des données physiques et biologiques provenant de la 
télédétection satellitaire afin d’établir la répartition biogéographique dans cet écosystème. 
 
 Données satellitaires 7.2.1
A) Données de SeaWiFS  
 
Dans cette partie de la thèse, nous avons exploité les données journalières du capteur SeaWiFS 
de niveau 1A LAC (Local Coverage Area) à une résolution spatiale de 1,1 km au nadir pour la 
période de 1998 à 2004. Les données de luminance et de réflectance normalisées ont été extraites 
du site de la NASA (http://oceancolor.gsfc.nasa.gov/). Les données de niveau L1A, contenant les 
luminances brutes dans les différentes bandes spectrales de SeaWiFS (412, 443, 490, 510, 555, 
670, 765, 865 et 175 nm), sont transformées en niveau L2. Dans les hautes latitudes (>70° N), la 
fréquence de la couverture quotidienne est d’environ 3 images/jour. Toutefois, en raison de la 
présence du couvert de glace et de la couverture nuageuse, seules les images contenant des eaux 
libres de glace ont été traitées.  
  
Les calculs ont été réalisés avec le programme l2gen de SeaDAS (v5.2). Il s’agit : 1) de 
corrections radiométrique et atmosphérique ainsi que de la géométrie de visée et d’éclairement, 
2) de calculs de luminance, 3) du masque des pixels invalides (nuage, terre, glace, réflexion 
spéculaire, luminance invalide) et 4) des calculs bio-optiques (chl-a, pigments, eaux turbides). 
L’application de l’algorithme OC4v4_adapted corrigeant la surestimation des algorithmes 
opérationnels, présenté dans le chapitre 5, a permis de calculer la concentration de la 
chlorophylle corrigée (Chla_adapted). Les images journalières de niveau L2 ont été traitées à 
l’aide du logiciel R, puis le passage du niveau L2 au niveau L3 ´binné´ a été réalisé à l’aide du 
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logiciel VISAT (v4.9) de l’ESA.  Les images moyennes mensuelles, saisonnières et annuelles de 
la chl-a ont été traitées sur la période de 1998 à 2004, qui est la période de disponibilité de 
données SeaWiFS à pleine résolution sur la zone d’étude. Certes, les données SeaWiFS à faible 
résolution spatiale (9 km) existent jusqu’en 2010, mais notre objectif était de faire une analyse 
avec de la haute résolution spatiale, compte tenu des résultats obtenus au chapitre 5 qui ont 
montré la présence de structures physiques près des côtes. 
 
B) Données de température de surface de la mer (SST)  
 
Les moyennes mensuelles de la température de surface de la mer (SST) couvrant la période de 
1998 à 2004 (la disponibilité des données de SST existe sur une plus longue période) ont été 
calculées en utilisant des images satellitaires à moyenne résolution (1,1 km) d’AVHRR de la 
National Oceanic and Atmospheric Administration (NOAA), disponibles au laboratoire de 
télédétection de l’Institut Maurice-Lamontagne, du Ministère des Pêches et des Océans Canada 
(MPO). Les données satellitaires brutes sont traitées à l'aide du logiciel Terascan pour générer les 
SST. Tout d'abord, les images brutes sont transformées en valeurs physiques et les SST sont 
ensuite calculées en utilisant la méthode des fenêtres partagées (split-window) (McClain et al., 
1985). Un masque de nuages est appliqué sur les données en utilisant une combinaison de tests 
basés sur l'albédo de pixels dans les deux canaux du visible et les températures dans les trois 
canaux thermiques. Des tests ont également été réalisés sur l'uniformité spatiale de l'albédo et sur 
la température d'une matrice de 3 × 3 pixels. À ce stade, les images ont le même référentiel. Les 
images sont ainsi automatiquement géolocalisées, en comparant les données d'image à une carte 
de référence tels que la banque de données mondiale II de la Central Intelligence Agency ou de 
la carte numérique du monde (The Digital Chart of the World). 
 
Des points d’amer caractéristiques de la côte sont ensuite utilisés pour ajuster l'attitude et la 
synchronisation du capteur afin de maximiser la correspondance entre l'image et la carte de 
référence. Les images géopositionnées obtenues sont ensuite projetées sur une grille de 1 km de 
résolution spatiale. Cette procédure est suivie d’une comparaison des données d’images aux 
cartes de couverture de glace produites par le National Snow and Ice Data Center (NSIDC) afin 
de détecter les pixels anormaux qui n’auraient pas pu être détectés à travers l’opération de 
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dépistage des nuages. Ainsi, tout pixel d’AVHRR compris dans un pixel de la carte de NSIDC et 
n’ayant pas de couverture de glace à zéro est indiqué comme recouvert de glace. Ce test permet 
d’éliminer les fausses valeurs de SST au printemps lorsque la glace commence à fondre.  
 
Les données satellitaires de SST et de chl-a utilisées dans ce projet couvrent les mois de mai 
jusqu'au début septembre. Nous ne possédons pratiquement pas de données pour les autres mois 
à cause de la glace et des nuages ainsi que de la faible élévation solaire en automne. Aussi, étant 
donné le manque de données au cours de la saison printanière, nous avons considéré une seule 
saison dans nos analyses : la saison estivale (juillet-août-septembre) afin d’obtenir une 
harmonisation de la variabilité inter-annuelle sur les sept années d’analyse. 
 
C) Autres paramètres 
 
Les données bathymétriques de la mer de Beaufort utilisées dans notre étude proviennent de la 
base de données de la charte bathymétrique internationale de l’Arctique (The International 
Bathymetric Chart of the Arctic Ocean—IBCAO) qui a été mise à jour récemment (v3.0) 
(Jakobson et al., 2012) avec une grille de 2 km x 2 km. Cette nouvelle version représente la plus 
grande amélioration depuis celle de 1999 en intégrant des données de diverses sources (la marine 
américaine (US Navy), l’Organisation circum-Arctique, navires de pêche, levés multifaisceaux) 
augmentant la précision de ~ 11 %. 
 
Des variables comme la latitude, la longitude et la bathymétrie de la zone d’étude ainsi que des 
données satellitaires de concentration de chl-a et de température de surface de la mer ont été 
combinées pour l’analyse spatiale (figure 7.1). 
 
 Analyse statistique  7.2.2
 
Les techniques de classification de pixels sont nombreuses, mais elles suivent toutes un même 
principe général qui consiste à minimiser la distance entre deux individus d’une même classe et à 
maximiser la distance entre deux individus de classes distinctes. Ainsi, se posent les questions de 
définition de la notion de ressemblance entre les objets, de structuration des classes, de critère de 
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choix de la classification. Plusieurs références citées dans les travaux antérieurs expliquent ces 
différences de méthode et des réponses exhaustives peuvent être trouvées dans Gordon (1981) et 
dans Everitt (1993).   
 
 
Figure 7.1 - Organigramme méthodologique. 
 
Trois éléments permettent de caractériser les différentes méthodes de classification : 
 
- la classification procède séquentiellement en regroupant les individus les plus ’semblables’ en 
premier lieu (méthodes hiérarchiques) ou elle regroupe en k groupes tous les individus 
simultanément (méthode de division) ; 
- le critère de ‘ressemblance’ entre deux individus ; 
- le critère de ‘ressemblance’ entre deux classes. 
 
Plusieurs méthodes existent comme la classification hiérarchique ascendante, la classification 
hiérarchique descendante, la classification floue (fuzzy logic), le regroupement de données (data 
clustering) comme la méthode k-means, les algorithmes de densité, etc. 
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Elles diffèrent par les mesures de proximité qu’elles utilisent, la nature des données qu’elles 
traitent ainsi que les objectifs finaux de la classification. Les méthodes hiérarchiques ascendantes 
sont utilisées en cas de données de petite taille. Si, au contraire, des problèmes de temps 
d’exécution se posent alors ce sont les méthodes des k-means qui sont utilisées. Enfin, si 
l’objectif est de fournir des classes de forme quelconque, alors ce sont les méthodes basées sur la 
densité qui sont choisies.  
 
La classification hiérarchique ascendante consiste à former des petites classes ne comprenant que 
des individus très semblables puis, à partir de celles-ci, elle construit des classes de moins en 
moins uniformes jusqu’à obtenir la classe toute entière. La classification hiérarchique 
descendante part d’un ensemble d’individus et construit de manière itérative un regroupement de 
l’ensemble d’individus. Les résultats restent cependant grossiers. La plupart des algorithmes 
hiérarchiques ne révisent pas les classes une fois qu'elles sont construites. La classification basée 
sur la densité considère les classes comme des régions en haute densité qui sont séparées par des 
régions de faible densité. Cette méthode va chercher des classes de forme arbitraire.  
Contrairement aux méthodes de classification hiérarchique, qui construisent les classes 
progressivement, les algorithmes de regroupement construisent directement un regroupement de 
l’ensemble d’individus en k classes. Dans le cas général, par définition d’un regroupement, cela 
signifie que chaque classe doit contenir au moins un individu et que chaque individu doit 
appartenir à une classe unique. Pour ce faire, étant donné le nombre de classes requises, ces 
algorithmes génèrent un regroupement initial puis cherchent à l’améliorer en réattribuant les 
individus d’une classe à l’autre. La méthode la plus classique et qui reste très utilisée est celle 
des k-means (MacQueen, 1967 ; Hartigan and Wong, 1979). 
 
 Chacune des classes est représentée par son centroïde qui correspond à la moyenne de 
l’ensemble des objets contenus dans la classe. Dans sa version la plus classique, l’algorithme 
consiste à sélectionner aléatoirement k individus initiaux qui représentent les centroïdes initiaux. 
Un individu est assigné au groupe pour lequel la distance entre l’individu et le centroïde est 
minimale. Les centroïdes sont alors recalculés et on passe à l’itération suivante. L’utilisateur 
identifie le nombre de classes dans lesquelles les données doivent être triées. La méthode k-
means organise les points d'un ensemble de données en k groupes afin de minimiser la variance 
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du système. L'énergie E de chaque groupe pour chaque propriété P (par exemple la chl-a) est la 
suivante :  
 
∑ (       )
    
          (Éq.7.1) 
 
où n est le nombre de points dans le groupe k, Xp,i sont les valeurs des données pour la propriété 
P et kp est la valeur au centre du groupe k pour la propriété P.  
 
Cette méthode est simple, compréhensible et applicable à des données de grande taille. Nous 
utiliserons donc cette méthode de regroupement qui s’applique parfaitement à notre cas d’étude 
dont le but est de diviser les données en k groupes,  en  prédéfinissant au préalable le nombre de 
classes.  
 
Suivant l'approche de Devred l'analyse typologique (Cluster analysis) a été appliquée à des 
données satellitaires (SST et chl-a) pour trier les pixels dans les provinces écologiques. La 
matrice de données analysées comportait cinq colonnes avec le nombre de lignes égal au nombre 
de pixels valides dans les images, les pixels contenant des nuages et la terre ayant été exclues. 
Les deux premières colonnes de la matrice correspondent à la SST et à la concentration de chl-a, 
dont les valeurs ne dépassent guère 5 mg.m
-3
. La troisième colonne de la matrice correspond au 
logarithme de la profondeur. Les quatrième et cinquième colonnes de la matrice correspondent 
aux logarithmes de la latitude et la longitude de chaque pixel. La transformation logarithmique a 
été adoptée pour restreindre l'amplitude et la gamme de variation de ces trois variables, 
diminuant ainsi leur poids et évitant la possibilité qu'elles exercent un contrôle excessif sur le 
résultat du regroupement. 
 
Nous avons réalisé plusieurs tests sur les données afin de déterminer les poids optimaux pour 
chaque paramètre en fonction du nombre de classes (voir annexe 7.1). Ces tests permettent 
d'assurer la cohérence au fil des mois considérés dans l’analyse et d’utiliser des poids identiques 
pour chaque variable introduite dans le groupe (cluster). Les valeurs optimales ont été mises à 
l'échelle linéaire comme suit : SST de 0 à 10 ; chl-a allant de 0 à 4 ; bathymétrie allant de 0 à 2 ; 
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la latitude et la longitude de 0 à 1.  
 
Ainsi la SST, la chl-a et, dans une moindre mesure, la profondeur sont les principales propriétés 
dans l'analyse statistique et ce sont ces variables qui conduisent à allouer un pixel à une classe 
donnée. Notons que des ‘patchiness’ ou micro-répartition ont été éliminées. 
 
Par ailleurs, étant donné que la SST a été allouée à une plage de variation (0 à 10, sans 
dimension), les classes s’organisent en fonction du gradient de température. Aussi, l’ajout 
d’autres propriétés, dans le cas présent la chl-a, la bathymétrie, la latitude et la longitude, a 
comme effet que les pixels ayant les mêmes valeurs de chl-a et de SST dans des localisations 
géographiques différentes ne soient pas classés dans le même groupe. 
 
7.3 Résultats et discussion  
 
Avant d'aborder les résultats de l'analyse typologique, nous allons présenter une description  
de la variabilité spatiale et temporelle des paramètres de température et de chlorophylle de la  
mer de Beaufort.  
 
 Variabilité spatio-temporelle de la chlorophylle et de la température  7.3.1
 
L’analyse spatio-temporelle des patrons de chlorophylle et de SST sur la même période que 
l'analyse typologique (1998-2004) a été réalisée dans la mer de Beaufort. L’annexe 7.2 montre la 
répartition des valeurs moyennes observées au printemps (mai-juin) et à l'été (juillet-août-
septembre). On observe que les températures les plus élevées se situent en bordure de 
l'embouchure du fleuve Mackenzie ainsi que sur le plateau du Mackenzie et ce pour les deux 
saisons. Le golfe d'Amundsen est caractérisé par des eaux froides pendant les deux saisons alors 
que la chl-a demeure peu élevée, sauf le long de la côte sud en été. Il a été montré au chapitre 6 
que cette région est caractérisée par la présence d'un front thermique persistant, associé à un 





Afin d'évaluer la variabilité temporelle, nous avons extrait des données de température de surface 
et de chl-a pour cinq sous-régions indiquées à la figure 7.2. Ces régions ont été choisies en 
fonction de leurs caractéristiques et compte tenu des résultats du chapitre 6 démontrant 
l’existence de fronts thermiques dans la mer de Beaufort. Ces fronts sont des zones riches  





Figure 7.2 - Les cinq sous-régions dans la mer de Beaufort : Mackenzie (MK), cap Bathurst  
(CB), baie de Franklin (FB), golfe d’Amundsen (AG) et Sachs Harbour (SH). 
 
Le tableau 7.1 montre que la disponibilité des données est différente pour les deux paramètres. 
Ceci est le résultat de la contamination du signal radiométrique par les glaces adjacentes à une 
masse d'eau libre. Cette contamination peut atteindre entre 10 et 20 km pour les longueurs d'onde 
du visible (Bélanger et al., 2007), alors qu'elle est beaucoup plus réduite pour l'infrarouge 
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thermique. En conséquence, il n’existe donc pas assez de données de chl-a pour la région 
hauturière de la mer de Beaufort afin de pouvoir en analyser la variabilité saisonnière et 
interannuelle. Le tableau 7.1 montre l'évolution saisonnière des températures de surface qui 
atteignent généralement leur maximum en août. On observe que l'augmentation de température 
entre juin et juillet est plus importante que la diminution entre août et septembre. Ceci résulte 
possiblement du fort ensoleillement estival dans cette région. Cet ensoleillement réchauffe 
rapidement la couche de surface alors, qu'à l'automne, la baisse de chaleur plus lente est plutôt 
due à un transfert radiatif vers l'atmosphère de l'ensemble de la couche de mélange. Par ailleurs, 
on observe que l'évolution des températures de surface au moment du maximum saisonnier en 
août sur les sept années analysées ne semble pas correspondre à la diminution marquée du 
couvert de glace observée. Il y a donc un découplage entre la température de surface et l'absence 
de glace, impliquant d'autres facteurs limitant la hausse des températures observées dans la 
couche superficielle. Il est ainsi possible que des processus de mélange transportent la chaleur 
vers les couches plus profondes tel qu'observé dans le Bassin Canadien (Jackson et al., 2011). 
 
L'évènement marquant de cette série temporelle s'est produit en 1998 alors que les mois de juillet 
et août ont été les plus marqués par des anomalies positives élevées sur l'ensemble des régions 
(tableau 7.1). Ces observations concordent très bien avec celles de la température de l’air 
mesurée à Sachs Harbour sur la même période (annexe 7.3), indiquant un couplage fort entre 
l’atmosphère et la couche de surface océanique, tel que déjà montré dans le golfe du Saint-
Laurent (Galbraith et al., 2012). La forte anomalie positive de température observée en 1998 
résulte possiblement de l’effet de l’oscillation Arctique qui modifie les patrons de vents dans la 
région (Maslanik and Serreze, 1999), mais aussi de l’influence du phénomène d’El Niño.  
 
L’analyse des climatologies mensuelles de chlorophylle montre relativement peu de variabilité 
saisonnière dans toutes les sous-régions, sauf pour le golfe d’Amundsen où on observe deux 
maxima de biomasse en juin et septembre, dénotant un régime dynamique différent de celui des 
autres régions. Les valeurs les plus élevées de biomasse sont observées dans la région du 
Mackenzie (MK), du cap Bathurst (CB), de la baie de Franklin (FB). Les régions de Sachs 
Harbour (SH) et du golfe d'Amundsen (AG) montrent pour leur part des concentrations faibles 




Tableau 7.1 - Séries temporelles des moyennes mensuelles des concentrations de chlorophylle et de SST dans les cinq sous-régions de 
la mer de Beaufort. Les ombres dans les cases correspondent aux valeurs moyennes mensuelles. Les nombres à droite du tableau 




Mackenzie, il est probable que les valeurs observées contiennent encore un certain niveau de 
contamination par les matières dissoutes associées aux eaux douces du fleuve, et ce malgré 
l'utilisation de l'algorithme adapté. La variabilité saisonnière observée pourrait donc être plus 
représentative des impacts des effluents du fleuve que de la production biologique.  
 
Les résultats montrent par ailleurs une forte variabilité interannuelle des valeurs de chl-a. Des 
anomalies positives de chlorophylle ont été observées en 2002, dans le golfe d’Amundsen, dans 
la baie de Franklin et au cap Bathurst. Pour la région de Sachs Harbour, il existe des anomalies 
positives de concentration de chlorophylle pour certains mois des années 2001, 2002 et 2003. Il 
ne semble pas y avoir de relation entre les anomalies de température de surface et celles de chl-a 
impliquant un autre processus physique influençant la production phytoplanctonique. En 
particulier, le forçage physique dû au vent, générant des remontées d'eau froide durant les 
périodes de plus faibles concentrations de glaces de mer, peut réapprovisionner la couche de 
surface en éléments nutritifs (Carmack and Chapman, 2003 ; Tremblay and Gagnon 2009). Il est 
aussi possible qu'un changement dans le couplage entre les producteurs primaires et les niveaux 
trophiques supérieurs (Tremblay et al., 2006) puisse expliquer une partie des observations durant 




L'analyse statistique a permis de mettre en évidence quatre classes principales (figure 7.3). Le 
tableau 7.2 présente les propriétés biophysiques des quatre classes ainsi que les coordonnées 
géographiques des centres de chaque classe alors que la figure 7.3 présente leur répartition.  
 
La première classe biophysique est caractérisée par une moyenne de SST de (4,10 °C) et des 
valeurs faibles en chl-a (0,11 mg.m
-3
). Cette classe englobe dans sa répartition le golfe 
d’Amundsen, qui est le lien géographique entre l'extrémité ouest du passage du Nord-Ouest et la 






Tableau 7.2 - Valeurs des centres des classes issues de l’analyse statistique k-means des données 












1 4,100,90 0,110,07 457,63 71,23 -128,02 
2 7,441,56 0,720,12 22,99 69,69 -133,42 
3 4,870,63 0,410,10 127,30 70,28 -133,34 
4 2,490,68 0,060,05 714,54 72,63 -128,93 
 
La seconde classe biophysique est caractérisée par des eaux plus chaudes (7,44 °C) (tableau 7.2) 
et une concentration en chl-a élevée (0,72 mg.m
-3
). Cette classe correspond à la zone peu 
profonde située près de l'embouchure du fleuve Mackenzie. Sa délimitation vers le large semble 
correspondre à la zone du Mackenzie River Plume Front (chapitre 6; Belkin et al., 2003, 2009) 
qui est associé à la limite externe du panache du Mackenzie. Ce front dépend de l’intensité du 
mélange côtier. La température de surface relativement élevée dépend à la fois du réchauffement 
solaire de ces eaux peu profondes et de l'épanchement du Mackenzie. Tel que mentionné 
précédemment, les plus fortes teneurs en chl-a associées à cette classe pourraient dépendre de la 
charge en matières colorées dissoutes du Mackenzie qui contaminerait le signal radiométrique 
(Ben Mustapha et al., 2012 ; Brunelle et al., 2012 ; Matsuoka et al., 2011, 2009). Cette forte 
valeur mesurée de chl-a pourrait donc indiquer non pas la présence d'une forte biomasse 
phytoplanctonique mais plutôt l'épanchement des eaux douces du Mackenzie. Il existe très peu de 
mesures historiques de chlorophylle dans cette région pouvant aider à valider nos observations. 
Toutefois, toutes celles qui sont disponibles tendent à démontrer une faible concentration de chl-a 
(< 1 mg.m
-3
) dans la région du panache du Mackenzie et ce, quel que soit la saison (Brugel et al., 
2009 ; Schloss et al., 2008 ; Connelly et al., 2012 ; Emmerton et al., 2008 ; Carmack et al., 
2004). Les valeurs de chl-a mesurées par télédétection apparaissent donc réalistes pour cette 
région sous influence directe du Mackenzie. L’influence du panache du fleuve semble donc 







Figure 7.3 - Identification des classes biophysiques à partir des données de SST, de chl-a 
satellitaires et de bathymétrie. (Moyennes mensuelles de juillet à août de 1998 à 2004). 
 
Les pixels ayant une valeur moyenne de chl-a (0,41 mg.m
-3
) et de SST (4,87 °C) composent la 
troisième classe biophysique. Cette zone a une moyenne bathymétrique de 127 m (tableau 7.2) et 
correspond au plateau de Beaufort, qui est délimité à l'ouest par la fosse du Mackenzie, un grand 
canyon traversant le plateau continental. À cet endroit, il existe d’importantes remontées d’eau 
froide à la surface, associées aux forçage dû aux vents, combinées à la divergence locale des 
isobathes (Carmack and Kulikov, 1998 ; Williams et al., 2006). Cette classe contient aussi la 
polynie du cap Bathurst, située à l’est. Les résultats du chapitre 5 ont montré que cette région est 
caractérisée par des fronts (Ben Mustapha et al., 2010, 2013) qui résultent du forçage dû au vent 
et au mélange causé par l’interaction entre les courants de marée et la bathymétrie. Le fort 
mélange dans cette zone (Williams and Carmack, 2008) est associé à un « point chaud » de 
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productivité biologique (Tremblay et al., 2011) en comparaison de la productivité des eaux 
adjacentes, comme l'indique la forte valeur moyenne de chlorophylle caractérisant cette zone. 
 
La quatrième classe biophysique (figure 7.3) correspond aux eaux ayant à la fois une très faible 
concentration en chlorophylle (0,06 mg.m
-3
) et la température la plus froide (2,49 °C) (tableau 
7.2). Cette classe correspond aux eaux du large dans la mer de Beaufort (figure 7.3). Son étendue 
est variable avec les années en raison de la fonte plus ou moins grande de la banquise arctique. 
Nos résultats indiquent donc de façon claire que l'utilisation de données satellitaires à haute 
résolution spatiale a permis de montrer qu'il existe plus d'une classe biogéographique dans la 
région de la mer de Beaufort, en raison de processus côtiers influençant significativement la 
biomasse phytoplanctonique. 
 
Les variabilités spatiale, temporelle et interannuelle de la biomasse phytoplanctonique sont régies 
par plusieurs facteurs environnementaux : forçage du vent, dynamique de la glace, température de 
l’air, ensoleillement, marée, courants marins. La mer de Beaufort et son plateau continental sont 
caractérisés par deux éléments importants qui contrôlent la production phytoplanctonique : 1) 
l'entrée d'eau douce du fleuve Mackenzie dans la partie occidentale du plateau et 2) la résurgence 
côtière en provenance des eaux du Pacifique près du cap Bathurst, dans la partie orientale du 
plateau. Un autre facteur important relié à la production phytoplanctonique est la stratification de 
la colonne d’eau. Cette stratification dépend principalement de l’interaction entre la force 
stabilisatrice, résultant de forts influx d’eau douce dans cette région, et les processus de mélange 
que sont le vent et la marée. Ainsi, la forte stratification de la mer de Beaufort limite la 
convection hivernale, ce qui engendre un enrichissement en nutriments très limité de la couche de 
surface qui va influencer la production de la floraison printanière (Tremblay et al., 2008). C’est 
pourquoi on observe la présence d’une floraison printanière forte et d'une biomasse plus élevée 
en été uniquement dans la région du golfe d’Amundsen, qui est situé le plus loin de l’influence de 
l’eau douce du Mackenzie. Par ailleurs, durant la période libre de glace et à la suite de 
l’épuisement des nutriments dans la couche de surface, ce sont les processus de mélange des eaux 
qui sont importants pour générer et maintenir ces floraisons printanières à la surface. Les 
changements dans le forçage environnemental de l'approvisionnement en nitrate dans les eaux de 
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surface ont récemment été proposés comme le principal moteur du changement de la productivité  
dans les eaux saisonnières libres de glace (Tremblay and Gagnon, 2009).  
 
 L’analyse de la série temporelle des vents (direction et vitesse) provenant des stations 
météorologiques de Tuktuyaktuk et de Sachs Harbour ainsi que celle effectuée à partir des 
moyennes mensuelles NCEP (i.e. chapitre 6)  a montré que, durant la saison libre de glace, il y a 
une dominance des vents du sud-est qui sont favorables à engendrer des remontées d’eau le long 
de la rive sud du golfe d’Amundsen (Williams and Carmack, 2008). Ces remontées d’eau, ayant 
des caractéristiques thermiques différentes des eaux de surface environnantes, engendrent les 
fronts récurrents qui ont été détectés dans la région du cap Bathurst (i.e. chapitre 6). Par ailleurs, 
l’interaction de la marée avec la bathymétrie est aussi un facteur favorable au mélange des 
masses d’eau. De façon générale, sauf dans la région du cap Bathurst (Henry and Foreman, 
1977 ; Kowalik and Prushutisnky, 1994), les courants de marée observés dans l’Arctique sont 
relativement faibles, ne contribuant pas beaucoup au mélange vertical dans cette région. Quelle 
que soit leur origine, ces remontées d’eau plus riches en nutriments provoquent à leur tour une 
production biologique plus importante, expliquant les plus fortes valeurs de chlorophylle 
observées dans la baie de Franklin et au cap Bathurst. En contrepartie, dans les régions plus au 
large (golfe d’Amundsen, mer de Beaufort), il semble que le mélange dû au vent ne soit pas assez 
intense pour engendrer suffisamment de mélange vertical et ainsi apporter assez de nutriments en 
surface afin de soutenir une biomasse phytoplanctonique en période estivale ou automnale. 
 
De façon générale, ces résultats sont en accord avec la récente classification de la mer de 
Beaufort. En effet, la partie sud-est de la mer de Beaufort est considérée comme une zone peu 
productive à régime oligotrophe, mais possédant une zone plus riche à régime eutrophique, le 
point chaud du cap Bathurst (Ardyna et al., 2011). Ce constat souligne l’importance de la 
diversité de régions biogéographiques pouvant être significativement perturbées par les 
changements climatiques en cours dans l’Arctique. 
 
À l’échelle interannuelle, le couvert de glace est un facteur important influençant la dynamique 
du phytoplancton. La présence de glace dans certaines régions (e.g. la mer de Beaufort) limite la 
production phytoplanctonique en isolant le milieu marin du rayonnement solaire. En 1998, on a 
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ainsi constaté une réduction importante du couvert de glace, résultant d’une grande anomalie 
positive des températures de surface de l’air et de la mer. La disparition plus rapide de la glace au 
printemps a ainsi engendré une anomalie positive de la concentration de chlorophylle au 
printemps pour toutes les régions. C’est ainsi que 1998 est la seule année de notre série pour 
laquelle des concentrations de chlorophylle ont pu être mesurées, en mai, dans la région de la mer 
de Beaufort. Nos observations confirment donc les résultats obtenus à l’échelle pan-arctique, qui 
indiquent que la production primaire totale augmente considérablement lorsque la saison d’eau 
libre est plus longue (Arrigo et al., 2008a ; Arrigo and Van Dijken, 2011). 
 
En dépit de sa durée limitée, la série temporelle (1998-2004) a permis de classifier la zone côtière 
de la mer de Beaufort en quatre régions biophysiques distinctes. Bien que l'approche 
méthodologique choisie implique une prédéfinition du nombre de classes recherchées, cette 
répartition reflète bien l'état actuel des connaissances océanographiques de cette région. Ces 





Nous avons augmenté les connaissances au niveau de la répartition de la productivité biologique 
primaire dans la mer de Beaufort. Ces connaissances aident à mieux cerner les effets potentiels 
sur les maillons trophiques supérieurs (zooplancton, poissons, ours polaires, morses, narvals, etc.) 
et, de façon générale, à mieux connaître les écosystèmes marins arctiques. 
 
 Il existe une grande variabilité saisonnière de la chl-a, mais une faible variabilité interannuelle 
de l’importance et de la durée de la floraison printanière. La répartition biogéographique 
présentée dans cette étude démontre qu'il est possible de combiner des données physiques et 
biologiques issues de la télédétection satellitaire afin de définir la structure des écosystèmes à 
grande échelle à l'aide d'une solide méthode statistique. Cette classification peut être utilisée afin 
de mieux planifier les études sur le terrain visant à comprendre la variabilité biophysique dans la 
mer de Beaufort. Compte tenu des changements importants observés depuis 2004 dans 
l'importance du couvert de glace avec des années record de fonte en 2007 et 2012, cette nouvelle 
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approche de délimitation de provinces non statiques pourrait maintenant être reprise en utilisant 
de plus longues séries temporelles afin de mieux interpréter et de mieux prédire les changements 
dans l'écosystème marin. Cette nouvelle analyse devrait être intégrée dans un processus 
d'établissement d'un système d'océanographie opérationnelle compte tenu de la valeur de la 
méthode de répartition comme une aide à l'interprétation des données de réalité de terrain. 
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8 Analyse, interprétation et discussion 
 
Dans l’introduction générale, nous avons évoqué la kyrielle de changements affectant toutes les 
composantes du système arctique (atmosphère, océan et glace de mer), en particulier dans la mer 
de Beaufort. Cette région de l'océan Arctique forme un système complexe où se côtoient tous les 
types d'environnements polaires et où les changements climatiques se font d’ores et déjà sentir. 
Un outil tel que la télédétection est une aide précieuse permettant d’obtenir un suivi synoptique 
de ces régions. Cependant, des études de réalité de terrain sont indispensables afin de valider les 
données générées par l'utilisation de la télédétection. Cette thèse de doctorat s’intègre à cette 
problématique et avait pour objectif général d’évaluer les relations entre les processus physiques 
et la répartition de la chlorophylle dans la portion sud-est de la mer de Beaufort. 
 
Les objectifs spécifiques étaient : 1) de valider les algorithmes bio-optiques opérationnels de 
SeaWiFS, MODIS et MERIS estimant la chlorophylle et de développer de nouveaux algorithmes 
(modèles mathématiques), pour ces trois capteurs, adaptés aux conditions particulières des eaux 
côtières arctiques situées sur le plateau continental de la mer de Beaufort ; 2) d’estimer des 
structures spatiales de la biomasse phytoplanctonique et des champs de température (échelle 
d’autocorrélation pour produire des séries multidates) et 3) d’étudier la variabilité spatio-
temporelle de la biomasse phytoplanctonique et de la relier aux processus physiques existants 
dans ce milieu. 
 
Ces objectifs reposaient sur 1'hypothèse centrale que, dans la mer de Beaufort, il existe des 
relations entre les structures physiques et biologiques qui présentent des variabilités saisonnière 
et interannuelle. Dans cette hypothèse, on suppose que la connaissance de ces variabilités est 
nécessaire pour expliquer l’effet des phénomènes physiques sur la productivité biologique du 
milieu et pour mieux appréhender les impacts potentiels du réchauffement climatique. 
 
Dans le premier article de recherche (chapitre 5), nous avons évalué les algorithmes de couleur 
de l’eau dans la mer de Beaufort et apporté une nouvelle paramétrisation à partir de bandes 
spectrales des capteurs de SeaWiFS, MODIS et MERIS. La performance de trois algorithmes 
opérationnels (OC4v6, OC3Mv6, OC4Mev6), deux algorithmes adaptés pour l’océan Arctique 
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(OC4L, OC4P) et un algorithme semi-analytique (GSM01) estimant la chlorophylle a  (chl-a) a 
été évaluée à l’aide de mesures de réalité de terrain recueillies dans le sud-est de la mer de 
Beaufort. Il a été montré que tous les algorithmes évalués surestimaient clairement la chl-a par 
un facteur variant entre 3 et 5. La forte contribution de la matière organique colorée dissoute et 
des particules non algales à l’absorption de la lumière apparaît comme la source principale de ces 
mauvaises performances. Il a aussi été montré que les mesures de chl-a par la méthode de 
fluorométrie étaient deux fois plus élevées que celles mesurées par la méthode de 
chromatographie liquide à haute performance contribuant aux différences observées entre nos 
résultats et les études précédentes réalisées dans l’océan Arctique. Nous avons proposé des 
algorithmes adaptés ainsi que de nouveaux algorithmes permettant une estimation plus précise de 
la chl-a dans le sud-est de la mer de Beaufort. Finalement, une comparaison entre des données de 
réalité de terrain coïncidentes avec des images satellitaires a montré que la réflectance 
normalisée à la surface de même que le rapport bleu-vert étaient plus précis pour le capteur 
SeaWiFS que pour MODIS et MERIS. 
 
Dans le deuxième article (chapitre 6), nous avons analysé la présence de fronts thermiques dans 
la mer de Beaufort. Les fronts thermiques sont des structures spatiales qui semblent jouer un rôle 
majeur dans l’écosystème marin, en particulier en raison de leur impact sur le développement de 
la biomasse phytoplanctonique. L’objectif de notre travail était d’étudier les variations spatiales 
et temporelles des fronts thermiques dans la mer de Beaufort et de relier ces observations à 
l'occurrence des points chauds biologiques connus (hotspots). Nous avons utilisé 11 années 
(1998-2008) de données d’images d’AVHRR de NOAA de température de surface (SST) à haute 
résolution (1 km) de la mer de Beaufort afin de détecter les fronts thermiques à l’aide de 
l’algorithme SIED (Single Image Edge Detection). Les résultats ont montré que les fronts 
deviennent de plus en plus détectable au fur et à mesure que la saison progresse à cause du 
réchauffement solaire de la couche de surface. Nous avons mis en évidence des nouvelles 
structures frontales récurrentes sur le plateau du Mackenzie et dans la région de la polynie du cap 
Bathurst ainsi que la confirmation de la présence de deux fronts déjà cités dans la littérature. Les 
nouveaux fronts sont principalement reliés à des particularités bathymétriques de la région, à la 
présence du panache du fleuve Mackenzie ainsi qu’à la gyre de Beaufort. Ces zones peuvent 
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jouer un rôle important dans les processus biologiques qui agissent en tant que moteurs de la 
productivité biologique accrue locale comme c'est le cas dans la région du cap Bathurst.  
 
Enfin, la dernière hypothèse de cette thèse de doctorat a fait l’objet d’un chapitre (chapitre 7) 
dans lequel nous avons, en premier lieu, étudié la variabilité spatio-temporelle de la biomasse 
phytoplanctonique puis, en second lieu, tenté de la relier aux processus physiques existants. Nous 
avons adopté une approche méthodologique statistique basée sur le concept de provinces non 
statiques et effectué une analyse spatiale en partitionnant la mer de Beaufort en quatre provinces 
biophysiques. L’analyse spatio-temporelle des patrons de chlorophylle et de SST a été réalisée 
sur 7 ans (1998-2004) dans la mer de Beaufort à partir de données satellitaires (SeaWiFS et 
AVHRR de haute résolution spatiale). L’application de l’algorithme SeaWiFS-adapted 
(développé dans le chapitre 5) aux données SeaWiFS de chl-a a permis de corriger la 
surestimation de l’algorithme OC4v6. Des tendances positives temporelles ont été détectées pour 
la chl-a sur le plateau de Beaufort et dans la partie sud du golfe d'Amundsen. Ces résultats 
préliminaires ont apporté un nouvel éclairage sur les propriétés biophysiques de la mer de 
Beaufort. Cette partition peut maintenant être utilisée pour mieux comprendre les variabilités 
biophysiques dans la mer de Beaufort en se basant sur des données d’échantillonnage de réalité 












9 Conclusion générale et perspectives 
 
Les connaissances acquises au cours de cette thèse ont permis de mieux appréhender les 
processus physique et biologique qui interagissent dans le sud-est de la mer de Beaufort. Dans 
l'optique d’un océan Arctique libre de glace au cours de la saison estivale, cette migration de la 
zone saisonnière de glace sur l'ensemble des plateaux continentaux arctiques devrait en premier 
lieu faciliter le renouvellement des sels nutritifs dans la couche de surface pendant l'été (Carmack 
and Chapman, 2003) en raison d'un accroissement des remontées d'eau intermédiaires. De plus, 
la simple disparition du couvert de glace devrait générer de la production primaire dans les zones 
nouvellement dégagées, comparativement à une situation ou ces masses d'eau sont couvertes de 
glace. Ainsi, il est raisonnable de supposer que, de façon générale, la production 
phytoplanctonique augmentera dans un océan Arctique à couvert de glace saisonnier. De 
récentes études ont montré une tendance vers une augmentation de la production primaire pan-
arctique de l’ordre de 15 à 18 % au cours des 12 dernières années, ce qui suggère que le système 
arctique est en cours de modification (Arrigo and van Dijken, 2011 ; Bélanger et al., 2012 ; 
Petrenko et al., 2013). Les processus qui pourraient potentiellement apporter de nouveaux 
éléments nutritifs dans les eaux de surface de l’océan Arctique, soit par advection des mers 
adjacentes, soit par remontées d'eau intermédiaires ou par l’érosion de l'halocline, doivent être 
mieux caractérisés. Des modifications de la stratification de la colonne d’eau reliées aux 
changements climatiques auront vraisemblablement des répercussions majeures sur la 
dynamique du phytoplancton dans l’océan Arctique. Toutefois, des incertitudes demeurent quant 
à la réponse des communautés phytoplanctoniques au réchauffement climatique.  De plus, la 
présence de la couche de maximum de chlorophylle de sous-surface (Subsurface Chlorophyll 
Maxima, SCM) très active durant la saison estivale (Martin et al., 2012), pourrait induire une 
sous-estimation de la PP en particulier durant la période de floraison printanière (Ardyna et al., 
2013).  
 
Toutes ces études reposent sur  l’estimation de la chl-a à partir de l'espace. Or, nous avons 
démontré que les algorithmes empiriques et semi-analytiques de calcul de la chlorophylle, 
développés principalement pour détecter la chlorophylle dans l’océan ouvert (eaux de type 1), 
sont peu performants dans la mer de Beaufort. Intrinsèquement, ces algorithmes reposent sur la 
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connaissance des propriétés optiques inhérentes des eaux : l’absorption et la diffusion de la 
lumière par les particules en suspension et par la matière organique dissoute. La bonne 
connaissance de ces propriétés optiques est donc nécessaire afin d’extraire les paramètres bio-
optiques pertinents. En particulier, les spectres d’absorption de la lumière par le phytoplancton 
(aphy(λ)) changent en fonction des différentes communautés phytoplanctoniques (Hoepffner and 
Sathyendranath 1992 ; Babin et al., 1993 ; Lutz et al., 2003 ; Sathyendranath et al., 2004 ; 
Devred et al., 2005 ; Retamal et al., 2008). Dans les régions polaires, il est aussi connu que les 
espèces phytoplanctoniques peuvent s’adapter aux différentes intensités lumineuses ambiantes en 
modifiant le contenu cellulaire, soit en fonction des pigments ou soit en fonction des centres 
réactionnels de la photosynthèse (Falkowski and Raven 2007) et qu’elles possèdent des 
propriétés optiques différentes des régions tempérées (Matsuoka et al., 2011 ; Brunelle et al., 
2012 ; Xi et al., 2013). Pour de faibles intensités lumineuses, ces espèces peuvent augmenter la 
concentration de pigments par cellule et changer l’organisation des photosystèmes (Falkowski 
and Owens, 1980). Malgré des efforts importants réalisés au cours des 10 dernières années en 
vue de mieux comprendre les propriétés optiques de la mer de Beaufort (projets CASES, 
ArcticNet, IPY-CFL, Malina), il persiste encore une méconnaissance importante de la variabilité 
tant spatiale que temporelle de ces propriétés. En particulier, la période printanière, cruciale pour 
l'estimation adéquate de la production annuelle, n'a presque pas été échantillonnée. L’effort pour 
mesurer les concentrations de chlorophylle par télédétection avec une incertitude de 35 % ou 
moins doit donc être maintenu. 
 
Durant ces deux dernières décennies, les avancées instrumentales ont permis d’étendre les 
connaissances tant de l’optique marine que de son application à la télédétection. Compte tenu de 
la complexité des eaux côtières, la tendance actuelle est de développer des modèles régionaux, 
semi-analytiques plutôt que d’utiliser des relations empiriques puisque ces dernières ayant été 
développées dans des conditions passées, ne reflèteront pas nécessairement les conditions 
futures. Ces approches semi-analytiques, basées sur les fondements physiques de l’optique 
marine, tiennent compte des propriétés optiques inhérentes (IOPs) des communautés 
phytoplanctoniques et des autres substances dissoutes ou en suspension dans l’eau. Ces IOPs 
peuvent être utilisées pour l’estimation d’une variété de paramètres biogéochimiques comme le 
carbone organique particulaire (POC), la distribution de la taille des particules (PSD), les 
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groupes fonctionnels et l’identification des habitats (Mc Clain, 2009). Le développement de ces 
algorithmes en milieu arctique est toutefois ralenti par le manque de données de réalité de terrain. 
Un autre problème important à résoudre afin de pouvoir utiliser les données satellitaires est 
l'amélioration des méthodes de correction atmosphériques de ces données dans un contexte où 
l'angle d'élévation solaire est souvent faible et où l'atmosphère possède des caractéristiques de 
transmission différentes comparativement aux régions tempérées. 
 
Au point de vue satellitaire, toutes les études passées ont été réalisées avec des capteurs multi-
bandes. À la suite de la mise hors service des capteurs SeaWiFS et MERIS, seul le capteur 
MODIS/AQUA offre présentement un ensemble minimal de bandes spectrales permettant de 
réaliser des inversions de modèles. Toutefois, afin de pouvoir séparer les effets des matières 
dissoutes et de la chl-a, des bandes spectrales ayant une longueur d’onde inférieure à 412 nm 
seraient nécessaires. De plus, afin de calculer avec précision des réflectances au niveau de la 
mer, dans des eaux riches en matières en suspension ou en CDOM, des bandes spectrales 
supplémentaires dans le proche infrarouge (SWIR ou Short Wave Infrared) seraient nécessaires 
pour améliorer les corrections atmosphériques.  
 
Le futur satellite Sentinel-3 va être lancé en 2014 par l’Agence Spatiale Européenne (ESA) en 
remplacement de la plate-forme ENVISAT (capteur MERIS). Sentinel 3 embarquera le capteur 
OCLI (Ocean and Colour Instrument) qui a la même résolution spatiale que MERIS (300 m). Ce 
nouveau capteur présentera toutefois l’avantage d’avoir une fauchée plus large, permettant une 
fréquence de revisite accrue, et sera capable de mesurer le rayonnement dans 21 bandes 
spectrales au lieu de 16 bandes.  Par ailleurs, le capteur VIIRS (Visible Infrared Imaging 
Radiometer Suite) a été lancé par la NASA à la fin de l’année 2011. Il s’agit d’un radiomètre 
comportant 22 bandes spectrales dédié à terme à remplacer le capteur MODIS. On peut donc 
suggérer, dans un avenir proche, de développer un algorithme régional de calcul de la chl-a 
optimisé à partir des nouvelles bandes spectrales disponibles des deux capteurs.  À moyen terme, 
des spectres complets de réflectance pourraient être rendus disponible par des capteurs 
hyperspectraux tels que Hyperion et HICO, augmentant encore plus les possibilités d'analyse de 
l'information spectrale. Parmi celles-ci, la hauteur de la fluorescence de la chlorophylle (FLH) 
(Fluorescence Line Height) est particulièrement intéressante comme indicateur de la physiologie 
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du phytoplancton. Le FLH permet ainsi d’évaluer l’état de maturité d’une floraison planctonique 
en quantifiant directement son état physiologique.  
 
Il est donc important de poursuivre les efforts afin de mieux caractériser les eaux complexes de 
la mer de Beaufort, qui sont dominées par le CDOM. Nous émettons ici l’hypothèse que les eaux 
du sud-est de la mer de Beaufort ont des propriétés optiques similaires à certaines autres régions  
arctiques. Par exemple, la mer de Chuckchi est caractérisée par une faible concentration en 
chlorophylle et une forte concentration en CDOM (Pegau, 2002), tandis que les mers de Laptev 
et de Kara (en Sibérie) sont faibles en chl-a (Mosharov, 2010). Le manque de données optiques 
de réalité de terrain à l’échelle des plateaux sibériens, nous empêche d’extrapoler nos résultats à 
d’autres régions arctiques, mais plusieurs indices montrent que les algorithmes opérationnels de 
la chl-a doivent être utilisés avec précaution dans les plateaux arctiques eurasiens (Vetrov et al., 
2008). Bien que l’approche semi-analytique soit préférée à l’approche empirique, son 
paramétrage devrait être amélioré en utilisant un ensemble de données optiques pan-arctiques.  
 
Impact sur l'étude des changements climatiques 
 
Les capteurs dédiés à la couleur de l’eau sont principalement conçus pour les études des 
écosystèmes marins. La télédétection offre un avantage important par rapport aux autres 
techniques de suivi de l'environnement en raison de sa grande couverture spatiale. Dans un 
contexte de changement rapide dans l'océan Arctique tel que démontré par la disparition du 
couvert de glace, et à condition d'obtenir des informations justes, la télédétection peut permettre 
de répondre à des problématiques importantes reliées à la dynamique du phytoplancton tels que : 
 
- l'étude des changements dans la structure de la communauté phytoplanctonique ;  
- l’identification des apports d’autres substances qui absorbent ou diffusent la lumière dans 
le visible et qui compétitionnent avec la chl-a ; 






Pour atteindre ces objectifs, il sera toutefois nécessaire de : 
 
- disposer d'algorithmes robustes dans un environnement changeant, par exemple des 
changements de structure de la communauté ou des variables associées ne devraient pas 
interférer avec l’algorithme d’estimation de la chl-a ; 
- disposer d'un système de validation des données de chlorophylle basé sur des mesures en 
mer (navires) ou encore à partir de plates-formes automatisées (gliders ou planeurs, 
flotteurs profileurs ARGO, etc.) ;  
- continuer la prise de mesure systématique des propriétés optiques inhérentes afin de 
développer de nouveaux algorithmes semi-analytiques ; développer de nouveaux produits 
comme le PFT (Phytoplankton functionel types). Ces nouvelles techniques sont apparues 
afin d’identifier les groupes phytoplanctoniques ou les structures de taille depuis l’espace 
(Alvain et al., 2005 ; Brewin et al., 2010 ; Hirata et al., 2011) ; l’utilisation de telles 
méthodes pourrait permettre de mieux cerner la variabilité de la biomasse 
phytoplanctonique, en déterminant si la variabilité des concentrations en chlorophylle 
s’accompagne d’une modification de la nature des écosystèmes et, inversement, s’il 
existe une variabilité des écosystèmes non révélée par des changements de la 
concentration en chlorophylle de surface. 
 
Nos résultats sont une première étape afin de mettre en place les méthodes nécessaires à 
l'obtention de meilleures données sur la biomasse phytoplanctonique à partir d'observations 
spatiales. Nous avons aussi démontré comment ces informations pouvaient être utilisées pour 
mieux caractériser l'écosystème arctique en étudiant un processus physique important pour la 
production biologique et en partitionnant la mer de Beaufort en sous-régions biogéographiques 
indépendantes. Les résultats de cette dernière étude ouvrent une perspective de recherche en 
matière de partition à méso-échelle des écosystèmes arctiques et sub-arctiques. Cette partition 
devrait être utilisée dans un processus d'établissement d'un système d'océanographie 
opérationnelle qui pourrait intégrer un observatoire biologique pan-arctique permettant une 
meilleure compréhension des processus critiques qui contrôlent la productivité biologique dans 
l’océan Arctique, à la fois sur des échelles saisonnière et interannuelle. Les informations ainsi 
recueillies serviraient d'assise scientifique solide à l'élaboration d'un plan stratégique de 
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développement durable dans un océan Arctique nouvellement navigable et exploitable. Les 
diverses implications sociales, économiques et environnementales des changements dans 
l'Arctique seraient ainsi mieux évaluées, ce qui permettrait de meilleures décisions de la part des 
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Instrument In situ Sun 

















20:12:00 70.7 -129.11 ASD 47.60 A2004169200500 47.51 
803 07-02-
2004 
18:37:48 70.63 -135.91 SPMR 51.80 A2004184210000 47.67 
309 07-18-
2004 































01:13:48 70.85 -123.52 SPMR 67.40 S2004212225019 57.48 
b721 07-26-
2004 
01:53:56 69.84 -133.29 ASD 62.36 S2004208232426 55.52 
Ca20 07-17-
2004 
02:23:24 70.43 -126.35 SPMR 67.90 S2004199221315 51.96 
b409 07-23-
2004 








21:19:00 70.89 -125.49 SPMR 48.25 M2004Orbit 11920 47.96 
400 06-17-
2004 
17:47:24 70.92 -128.91 ASD 53.87 M2004Orbit12020 48.35 
399 06-17-
2004 







Annexe 7.1 - Valeurs des centres des classes issues de l’analyse statistique k-means des données 
de SST, chl-a, bathymétrie et localisation dans la mer de Beaufort pour l’été (1998-2004). 
Différents tests statistiques allant de deux classes à huit classes. 
 
2 classes 
Classe SST (C) chl-a (mg.m
-3
) Bathymétrie (m) Latitude (N) Longitude (W) 
1 3,071,2 0,0940,07 915 72,09 -129,89 
2 6,161,8 0,050,19 62,45 69,93 -133,13 
 
3 classes 
Classe SST (C) chl-a (mg.m
-3
) Bathymétrie (m) Latitude (N) Longitude (W) 
1 40,82 0,130,098 506,66 71,28 -129,07 
2 6,411,82 0,60,16 41,35 69,88 -133,37 
3 2,040,84 0,060,04 1384,56 72,98 -131,22 
 
4 classes 
Classe SST (C) chl-a (mg.m
-3
) Bathymétrie (m) Latitude (N) Longitude (W) 
1 4,10,9 0,110,07 457,63 71,23 -128,02 
2 7,441,56 0,720,12 22,99 69,69 -133,42 
3 4,870,63 0,410,1 127,30 70,28 -133,34 
4 2,490,68 0,060,05 714,54 72,63 -128,93 
 
5 classes 
Classe SST (C) chl-a (mg.m
-3
) Bathymétrie (m) Latitude (N) Longitude (W) 
1 3,300,45 0,100,06 794,99 71,81 -130,22 
2 1,590,74 0,0490,04 1569,99 73,38 -131,11 
3 4,870,66 0,420,11 129,35 70,29 -133,50 
4 4,881,17 0,100,07 280,58 70,91 -125,77 






Classe SST (C) chl-a (mg.m
-3
) Bathymétrie (m) Latitude (N) Longitude (W) 
1 6,741,64 0,0390,07 236,66 70,21 -128,25 
2 1,280,68 0,0470,04 1651,35 73,54 -130,91 
3 4,920,65 0,430,10 113,37 70,26 -133,47 
4 7,81,7 0,750,08 17,93 69,66 -133,51 
5 2,840,41 0,0750,04 1118,08 72,33 -131,46 




Classe SST (C) chl-a (mg.m
-3
) Bathymétrie (m) Latitude (N) Longitude (W) 
1 7,761,70 0,750,08 18,10 69,67 -133,51 
2 3,630,57 0,080,04 293 71,75 -125,55 
3 1,670,76 0,0490,04 1501,24 73,34 -130,96 
4 6,541,52 0,0460,07 240,94 70,34 -128,09 
5 3,410,54 0,140,06 1354,4 71,43 -135,35 
6 4,910,63 0,420,11 103,47 70,27 -133,09 




Classe SST (C) chl-a (mg.m
-3
) Bathymétrie (m) Latitude (N) Longitude (W) 
1 2,620,38 0,06 0,03 1123,38 72,61 -131,054 
2 3,670,46 0,170,06 1131,88 71,21 -135,24 
3 3,850,5 0,0850,04 285,74 71,52 -125,05 
4 6,450,79 0,680,08 21,57 69,89 -133,25 
5 6,761,51 0,0360,06 242,05 70,23 -128,35 
6 1,150,66 0,0470,04 1698,75 73,57 -130,92 
7 101,35 0,810,1 27,54 69,23 -134,75 




















































Annexe 7.3 - Anomalies des températures de l’air mesurées à Sachs Harbour à partir des 
moyennes annuelles estivales (juin-juillet- août) de 1998-2004. La flèche indique la localisation 
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